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Bericht über die 35. Hauptversammlung der Schweiz. 
Mineralogischen und Petrographischen Gesellschaft in 
Aarau 


Samstag, den 24. September 1960 


A. Bericht des Vorstandes für 1959 


Im Jahre 1959 konnten 3 persönliche und 2 unpersönliche Mitglieder in 
die Gesellschaft aufgenommen werden: 


| a) als persönliche Mitglieder: 


Herr Josef Arnoth, Basel 
Herr Kurt Schneebeli, Thun 
Herr Dr. Hans Kapp, Ottawa, Kanada 


b) als unpersönliche Mitglieder: 


Service Géologique du Congo, Léopoldville, Congo 
Société Géologique de France, Paris 


Leider ist am 20. Juli 1959 unser liebes Mitglied Paul Stern aus Basel 
kurz vor Abschluß seiner Studien am Winterstock tödlich verunglückt. Das 
erschütternde Geschehen entriß uns nicht nur einen begabten jungen Forscher, 
sondern auch einen vorbildlichen Kameraden, den wir nicht vergessen können. 
Der Mitgliederbestand war am 31. Dezember 1959 folgender (in Klammer: 


1958): 


Mitglieder Schweiz Ausland Total 
Donatoren 2 (7) — (—) {| (7) 
Persônliche 138 (138) 69 (72) 207 (210) 
Unpersönliche 25 (25) 46 (45) 71 (70) 

TiO (170) 115 (117) 285 - (287) 
Abnahme: 2. 


| Die Abnahme im Mitgliederbestand erklärt sich dadurch, dass auf Jahres- 
| ende 7 Mitglieder von der Liste gestrichen werden mussten, weil sie ihren 
Beitrag seit Jahren nicht mehr entrichtet hatten. 
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Der Vorstand dankt den Donatoren für ihre wertvolle finanzielle Hilfe. 


Vom 29. August bis 2. September 1959 fand in Zürich unter dem Präsidium 
von Prof. R. L. Parker die erste Generalversammlung und wissenschaftliche 
Tagung der Internationalen Mineralogischen Assoziation statt. Zwanzig na- 
tionale Organisationen, darunter unsere Gesellschaft, waren durch ihre Dele- 
gierten vertreten. Im Verlaufe der Tagung wurden zwei Symposien, über al- 
pine Kluftmineralien und über Zwillingsbildung, abgehalten, denen auch viele 
unserer Mitglieder folgten. Den Veranstaltungen war ein grosser Erfolg be- 
schieden, und besonderer Dank gebührt dem IMA-Präsidenten, Prof. Parker, 
für seinen persönlichen Einsatz. Die neue Organisation verdient unsere volle 
Unterstützung). 

An die Zürcher Tagung schlossen sich zwei parallel geführte viertägige 
Alpen-Exkursionen an, die von Mitgliedern der SMPG geleitet wurden. Auch 
diese hauptsächlich für unsere Gäste aus dem Ausland durchgeführten Reisen 
zu mineralogisch und geologisch klassischen Stätten erfreuten sich reger Be- 
teiligung. Daneben boten die Exkursionen willkommene Gelegenheit zum 
Auffrischen alter Freundschaften und zum Anknüpfen neuer Beziehungen mit 
Kollegen fremder Länder. Auch diese gemeinsamen Fahrten und Begehungen 
haben dem Ziel der IMA, internationale Zusammenarbeit in den mineralogi- 
schen Disziplinen zu fördern, voll gedient. 

Kurz darauf, am 12. September, fand in Lausanne die ordentliche Mitglie- 
derversammlung unserer Gesellschaft statt, und im Anschluß daran führte 
Herr Prof. N. Oulianoff in sehr dankenswerter Weise eine Exkursionsgruppe 
in das Gebiet der Vallée de Bagnes, nach Chamonix und zur Aiguille du Midi. 
Über beide Veranstaltungen wurde in Band 40, Heft 1, unserer Zeitschrift 
ausführlich berichtet. 


Der Präsident: E. Wenk 


Bericht des Redaktors. Um zu erreichen, dass künftighin die beiden Hefte 
unserer Zeitschrift kalendermäßig erscheinen können, was für die Jahres- 
rechnung eine gewisse Vereinfachung darstellt, wurde im Jahre 1959 der 
Band 39 in einem Doppelheft herausgegeben. Ab 1960 werden wiederum 
2 Hefte veröffentlicht, Heft 1 im Frühsommer, Heft 2 im Herbst. 

Band 39 umfaßt 342 Seiten und enthält 40 Textfiguren, 9 Phototafeln und 
9 Falztafeln. In 12 Artikeln werden die verschiedensten Gebiete der Minera- 
logie und Petrographie behandelt; die Rubrik ‚‚Referate‘‘ enthält Besprechun- 
gen von 4 Neuerscheinungen. 

10 Abhandlungen erschienen in deutscher, 1 in englischer und 1 in fran- 
zösischer Sprache. Eine Arbeit ist zugleich Dissertation (Genf) 


1) Über diese Veranstaltung orientiert ein Bericht von Prof. R. L. Parker in 
» Nature“, Vol. 184, 1959, S. 1909—1911. 
Die Vorträge der Symposien sind in Fasc. VII, 1960, der »Cursillos y Conferen- 


cias‘“ des Instituto de Investigaciones Geolögicas „Lucas Mallada‘‘, Madrid, pu- 
bliziert. 
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Die Gesamtkosten für diesen Band betragen Fr. 13 473.05. An Druck- 
kostenbeiträgen konnten Fr. 5329.20 aufgebracht werden, so dass die Gesell- 
schaft für diesen Band mit Fr. 8143.85 belastet wird. Den Autoren und dem 
Nationalfonds, die an die Druckkosten beigesteuert haben, sei der beste Dank 
der Gesellschaft ausgesprochen. 

Den Herren von der Redaktionskommission sei für ihre wertvolle Mitarbeit 
aufs beste gedankt. 

Es sei nochmals darauf aufmerksam gemacht, dass alle Manuskripte, die 
der Redaktion eingesandt werden, künftighin eine englische Zusammenfassung 
von 3—15 Schreibmaschinenzeilen je nach Länge der Arbeit enthalten sollen, 
wodurch die Mitteilungen für englische Leser an Brauchbarkeit gewinnen. 
Eine Abschrift des Abstracts wird an die Mineralogical Society in London 
weitergeleitet und dort für die Zeitschrift ,, Mineralogical Abstracts“ verwendet. 


Der Redaktor: A. Spicher 


B. Sitzungsprotokoll 
1. Geschäftliche Sitzung 


Samstag, 24. September 1960, in der Kantonsschule Aarau 


Vorsitz: Prof. Dr. E. Wenk, Präsident. 
Anwesend: 16 Personen. 


Der Präsident eröffnet die Sitzung um 9 Uhr. 


1. Der Präsident verliest den Jahresbericht. Das wichtigste Ereignis für 
die Gesellschaft war die Versammlung der International Mineralogical Asso- 
ciation (I. M. A.) im Sommer 1959 in Zürich. Es wird die Wichtigkeit betont, 
neue Mitglieder zu werben. Für die Jahresversammlung 1961 wird ein Sym- 
posium über ein geschlossenes Thema vorgeschlagen (Mineralzonen der Alpen). 

2. Der Präsident verliest den Bericht des Redaktors. 

3. Der Kassier verliest den Bericht über die Jahresrechnung. Der Gewinn 
für 1959 ergab sich, wie vorauszusehen war, aus der Herausgabe nur eines 
einzigen Heftes 1959. Bei der Herausgabe zweier Hefte, wie dies normalerweise 
der Fall ist, bleibt die Jahresrechnung ziemlich ausgeglichen. Der Mitglieder- 
beitrag wird daher auf Fr. 28.— belassen. Dem Kassier wird unter Verdankung 
der äusserst gewissenhaften Arbeit Decharge erteilt. 

4. Varia. Es wird ein Vorschlag gemacht, dass die Schweiz bei der Inter- 
nationalen Kristallographischen Union 2 statt nur eine Stimme haben sollte. 
Die Gesellschaft wird aufgefordert, entsprechende Schritte zu unternehmen. 


Der Sekretär: M. Weibel 
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2. Wissenschaftliche Sitzung 
Samstag, 24. September 1960, 9.30 Uhr, in der Kantonsschule Aarau 


Vorsitz: Prof. Dr. C. Burri. 
Anwesend: 29 Personen. 


C. Burri, A. Gansser und M. Weibel (Zürich): Zur Petrographie des Vulkans 
Demavend (Iran). 


Der nordöstlich von Teheran gelegene, 5670 m hohe Vulkan Demavend liegt als 
isolierte Bildung im Elburz-Gebirge, welches in spätpliozäner bis pleistozäner Zeit 
noch eine kräftige Faltung erfahren hat. Das Alter des Vulkans ist sicher spät- 
quartär. Er entspricht dem Typus des gemischten Vulkans, in welchem Lavaströme 
mit groben Tuffen wechsellagern. Abgesehen von der zentralen Eruption zeigt 
sich eine auffallende jüngere Tätigkeit an der SW-Flanke. Die an dieser Stelle 
ausgebrochenen Laven sind verantwortlich für die zeitweilige Aufstauung des 
Flusses Lar. Die drei beobachtbaren Terrassensysteme scheinen mit verschiedenen 
Lavaausbrüchen im Zusammenhang zu stehen. Solfataren- und Fumarolentätigkeit 
ist heute zur Hauptsache auf die Gipfelpartie beschränkt, wo sie mit der Basis 
eines etwas flacheren Gipfelkegels zusammenfällt. Dessen Laven sind durch reich- 
liche Schwefelsublimation charakterisiert, was die etwas hellere Färbung der 
obersten Gipfelpartie bedingt. Der Hauptkrater ist ganz erloschen und enthält 
einen meist zugefrorenen See. Immerhin ist auch hier randlich eine schwache Fu- 
marolentätigkeit vorhanden. 

Das untersuchte Gesteinsmaterial stammt von der SW- und S-Flanke des Vul- 
kans, wo ausser jüngsten Ergüssen auch ältere Bildungen zugänglich waren. Die 
Laven zeigen sehr wenig Variation und gruppieren sich um zwei Haupttypen: 
1. Olivinführender Augittrachyandesit, z. T. glasreich, vom mittleren Chemismus 

(3 Analysen): 


si al fm e alk k mg Magma 
105 DA 46 SAI 11 0,40 0,65  sommaitdioritisch 


2. Augit-Biotit-Trachyandesit, z. T. mit brauner Hornblende und ebenfalls z. T. 
glasreich (8 Analysen): 


si al fm e alk k mg Magma 
202 32 26 15 27 0,38 0,55 monzonitsyenitisch-leukomonzoni- 
tisch 


Auffällig ist für beide Typen die reichliche Führung grosser, pigmentierter 
Apatite. Die erstmalig durchgeführten chemischen Untersuchungen an Demavend- 
gesteinen bestätigen die früheren mikroskopischen Diagnosen von E. CHRISTA 
(1940), welcher die Laven als Trachyandesit bis andesitischer Trachyt und Trachyt 
bezeichnete. 

Die Untersuchung der Demavendlaven bildet einen ersten Beitrag zur Bearbei- 
tung des gesamten jungen Vulkanismus Irans, wie ihn sich die Verfasser auf Grund 
des durch A. GANSSER gesammelten Materials vorgenommen haben. Die Unter- 
suchungen werden durch den Schweizerischen Nationalfonds unterstützt. 
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W. Nowacki, H. Bürki, Y. Iitaka und V. Kunz (Bern): Strukturelle Unter- 


suchungen an Sulfosalzen vom Lengenbach, Binnatal. Vel. S. 103 dieses 
Heftes. 


G. Frenzel (Heidelberg): Über Idait ( CusFeS,) und seine künstliche Darstellung. 
Siehe Band 40/2, S. 243—251, dieser Zeitschrift. 


Ed. Wenk (Basel): Neue Aspekte der Plagioklasoptik. 


Anhand von alten und neuen Daten zeigten A. GLAUSER und der Verfasser vor 
drei Jahren, dass die kristalloptischen Migrationsbahnen der Plagioklase aus ver- 
schiedenen geometrischen Elementen zusammengesetzt sind, dass zum Beispiel 
die Kurven der Hochtemperaturformen zum mindesten im Bereich 35 bis 100% An 
Kleinkreisen folgen, und dass die Knickstellen der Kurven bei chemischen Zu- 
sammensetzungen liegen, für welche Strukturwechsel nachgewiesen sind. In der 
damals konsultierten Literatur dieses Jahrhunderts konnten wir keine Arbeiten 
finden, welche das Problem berührt hätten. Seit 1957 scheint niemand die Frage 
weiter bearbeitet zu haben. 

Erst vor kurzem stiess ich beim Quellenstudium auf die grundlegende Arbeit 
von E. von FEporow (1898, S. 604—658), welche beweist, dass dieser grosse 
Forscher schon sechzig Jahre vor uns versuchte, die Migrationskurven der Plagio- 
klase auf Bewegungen längs Kleinkreisen zurückzuführen, und dass er schon da- 
mals — leider längst vergessene — Schlüsse zog. FEDOROW betrachtete den Verlauf 
der (010)- und [001]-Kurven im Stereogramm senkrecht ng und äussert sich dazu 
folgendermassen (1. c., S. 638): ,, Die Curven für die Pole von (010) und [001] sind 
keineswegs einheitliche Kleinkreise, was, wenigstens annähernd, zu erwarten wäre, 
würden sämmtliche Glieder der Plagioklasreihe als eine isomorphe Mischung von 
Ab und An aufgefasst werden können. Aus diesem Grunde glaube ich den Schluss 
ziehen zu dürfen, dass die Glieder der Plagioklasreihe nicht eine einheitliche isomorphe 
Reihe bilden!). Um möglichst der aus der Erfahrung skizzierten Curve nahe zu 
kommen, erwies es sich als nothwendig, dieselbe aus vier Kleinkreisen zusammen- 
zusetzen, und dann trat eine sehr merkwürdige Thatsache zu Tage, dass die 
Schnittpunkte dieser vier Kleinkreise den Plagioklasen Nr. 0, 25, 50, 75 und 100 
sehr nahe kommen. Daraus darf man vielleicht den weiteren Schluss ziehen, dass 
in der Plagioklasreihe fünf verschiedene Typen abgesondert auftreten, und zwar die 
Plagioklase Nr. 0, 25, 50, 75 und 1001). 

Die Aktualität dieser vor 62 Jahren geschriebenen Ausführungen Fedorows 
dürfte wohl niemandem entgehen; denn gerade die „abgesondert auftretenden‘ 
Typen 25% und 75% An bilden ja die Grenzpunkte der heutigen ,,intermediate 
structure“. 

Wenn wir — bescheiden und doch bestärkt — zu unserem optischen Problem 
zurückkehren, nämlich zur Analyse der Kreisbewegungen der Symmetrieachsen 
ler Indikatrix bei feststehender kristallographischer Aufstellung der Plagioklas- 
reihe, so müssen wir folgendes beriicksichtigen: Durch die Durchstichpunkte zweier 
Vektoren auf der Kugeloberfläche können viele Kleinkreise gelegt werden; ihre 
Zentren liegen alle auf der Spiegelebene zwischen den zwei Punkten. Das gemein- 
‚ame Zentrum von drei Kleinkreisen, die je durch ein Paar von drei verschieden- 


1) Im Originaltext gesperrt. 
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artigen, jedoch senkrecht zueinander stehenden Vektoren (z. B. durch die Richtun- 
gen ny, ng und n, von zwei Plagioklasen verschiedener chemischer Zusammen- 
setzung) gelegt werden, erhält man als Schnittgerade der drei Spiegelebenen zwi- 
schen ny, und ny, ng, und ng, sowie n,, und n,,. Diese elementare Aufgabe der 
stereographischen Projektion kann mit Hilfe des Wulffschen Netzes für jedes 
Plagioklaspaar leicht und rasch gelöst werden. Der Schnittpunkt der drei Spiegel- 
ebenen repräsentiert das allen drei Kleinkreisen gemeinsame Zentrum und somit 
die Drehachse der Indikatrix, durch deren Betätigung die drei Richtungen n,, 
ng und n, des einen Plagioklases in die entsprechenden Positionen des zweiten 
Plagioklases überführt werden können. 

Diese Konstruktion bietet somit keine Schwierigkeiten. Es muss jedoch die 
weitere Frage abgeklärt werden, ob der gefundene Projektionsort bloss für einen 
Einzelfall oder aber für ganze Reihen von Plagioklasen Geltung hat — ob er also 
als Drehachse der Indikatrix für bestimmte An-Bereiche und thermale Zustände 
betrachtet werden darf. In einer in dieser Zeitschrift erscheinenden Arbeit (WENK, 
1960) wird gezeigt, dass für die Hochtemperatur-Plagioklase 35 bis 100% An tat- 
sächlich ein gemeinsames Zentrum existiert, dass sich aber für die Hoch-Plagioklase 
0 bis 30% An eine andere Position der Rotationsachse ergibt. Nochmals abwei- 
chende Projektionsorte erhält man für die verschiedenen Strukturen der Tief- 
Plagioklase. 

Stellt man für den Bereich der Hochtemperatur-Plagioklase 35 bis 100% An — 
für den 1957 die Kleinkreisvorstellung abgeleitet wurde — den Anorthitgehalt in 
einem Diagramm dem Drehwinkel der gemeinsamen Indikatrixachse gegenüber, so 
ergibt sich eine geradlinige und stetige Veränderung von Punkt 35%, An bis 70% An 
und ein ebenfalls linearer, jedoch viel flacherer Verlauf von 80 bis 100% An 
(WENK, 1960, Fig. 4). 

Projiziert man in das gleiche Diagramm die Drehwinkel der eine andere Po- 
sition aufweisenden Achse der Hoch-Plagioklase 0 bis 30% An, so zeigt sich wie- 
derum eine geradlinige, jedoch viel flachere Verschiebung als für die Strecke 35 
bis 70% An. 

Von der Optik aus beurteilt, zeichnet sich also auch bei Hochtemperatur- 
Feldspäten eine bisher für die Hoch-Reihe röntgenographisch nicht nachgewiesene 
intermediäre Form zwischen An 30 bis 35%, und An 70 bis 80%, ab, worauf übri- 
gens schon der scharfe Knick der ng Hoch-Kurve hinweist. 
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M. Weibel (Zürich): Chemische Untersuchungen an alpinen Kluftmineralien. 


Während über die Morphologie und die Paragenese der alpinen Kluftmineralien 
schon viel gearbeitet wurde, sind deren chemische Eigenschaften etwas weniger 


gut bekannt. Hier wird über neue Untersuchungen an Adular und an Kluftkarbo- 
naten berichtet. 
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1. Adular ist der Kaliumfeldspat, wie er auf alpinen Klüften auftritt. Äusser- 
lich ist er durch den pseudorhomboedrischen Habitus charakterisiert. Chemisch 
stellt Adular ein Mischglied zwischen überwiegend Kaliumfeldspat sowie Natrium- 
feldspat und Bariumfeldspat dar. Der Strontiumgehalt ist gering und der Anteil 
an Calcium oder Anorthit erst recht zu vernachlässigen. Der Natriumfeldspat- 
gehalt erreicht in alpinen Adularen maximal etwa 17 Mol%, der Bariumfeldspat- 
gehalt etwa 6 Mol%. Im Gegensatz zu Albit, der auf Klüften als reine Verbindung 
NaAlSi303 auftritt, findet man Adular nie als Endglied in der Mischkristallreihe 
KAISis08-NaAlSis0s-BaAlSisO8. 

Der Natrium- oder Albitgehalt der Adulare hängt im zentralalpinen Fundorts- 
gebiet nicht unwesentlich von der Herkunft ab, wie schon früher andeutungsweise 
festgestellt wurde (WEIBEL und MEYER, 1957). In einer neuen Untersuchungsreihe 
von etwa 30 Proben konnte dieser Zusammenhang wieder sehr schön gezeigt 
werden. Der durchschnittliche Albitgehalt steigt von Norden (Aarmassiv) gegen 
Süden (Gotthardmassiv und Penninikum) ziemlich stark an (s. Fig. 1) und scheint 
den allgemeinen Verlauf der Bildungstemperatur wiederzuspiegeln. Die Analysen 
wurden mit dem Zeiss-Flammenphotometer PF 5 ausgeführt, wobei Mischungen 
von künstlichem Kaliumfeldspatglas mit Albit als Eichsubstanzen dienten. 
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Fig. 1. Der Albitgehalt alpiner Adulare aus einigen neu untersuchten Vorkommen. 

Die Zahlenwerte bedeuten Mol% Albit und sind fast durchwegs das Ergebnis der 

Analyse mehrerer Kristalle. In jedem Fall wurden der Kern und die Randpartien 

der Adulare gesondert untersucht. Wo vereinzelt grössere Unterschiede auftraten, 

ist der entsprechende Albitgehalt für den Rand in Klammern angefügt. Das An- 

steigen des Albitgehaltes von Norden (Aarmassiv) gegen Süden (Gotthardmassiv 
und Penninikum) ist auffallend. Masstab der Karte 1: 500 000. 
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2. Die häufigsten Karbonate alpiner Klüfte sind: Caleit CaCOs, Dolomit 
CaMg(C03)2, Ankerit Ca(Fe, Mg)(CO3)2 und Siderit FeCOs. Siderit ist leicht an 
der braunen Farbe zu erkennen, während Calcit, Dolomit und Ankerit allein nach 
dem Aussehen nicht immer mit Sicherheit auseinanderzuhalten sind. Sie sind daher 
in den Sammlungen oftmals verwechselt. Caleit, Dolomit, Ankerit und Sıderit 
stellen Endglieder, Doppelverbindungen und Mischkristalle im System CaCOs- 
MgC03-FeCO3 dar. 
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Fig. 2. Chemische Zusammensetzung einiger alpiner Kluftkarbonate. Das Dia- 
gramm bezieht sich auf Mol% Calcium-, Magnesium- und Eisenkarbonat. Reine 
Calcite sind nicht eingezeichnet worden. Alp Soliva und Scaleglia sind Fundorte 
im untern Val Medel, die Twingi-Schlucht bildet den untern Teil des Binnatals, 
und der Piottino-Stollen legt im westlichen Talhang der mittleren Leventina. 
Die gestrichelte Linie soll die Mischkristallreihe Dolomit-Ankerit-CaFe(COs)2 
andeuten, deren letzteres Glied in der Natur nicht vorkommt. 


Alle bisher untersuchten alpinen Kluftkarbonate führen in Spuren auch MnCO3 
und SrCO3. Eisen kann dagegen ganz fehlen (z. B. in einem sehr reinen Calcit vom 
Val Lumpegna nördlich Disentis: FeO weniger als 25 Gewichtsteil pro Million). 
Die komplexometrische und kolorimetrische Bestimmung der Hauptkomponenten 
in 12 ausgewählten Proben ergab einige bemerkenswerte Ergebnisse (s. Fig. 2). 
Die Mischbarkeit von MgCO; in Calcit ist gering (Alp Soliva). Die beiden Dolomite 
(Simplon-Tunnel und Scaleglia) entsprechen praktisch der Idealzusammensetzung 
Mg:Ca = 1:1. Viele Ankerite haben ungefähre Fe: Mg-Verhältnisse wie 1:1. 
Für die Probe vom Grimselstollen ist Ca > (Fe+Mg). 

Die Untersuchungen an den Karbonaten werden fortgesetzt. 


Bericht über die 35. Hauptversammlung in Aarau ul 


Literatur 


PARKER, R. L. (1954): Die Mineralfunde der Schweizer Alpen. Wepf & Co. Verlag, 
Basel. 

WEIBEL, M. (1957): Zum Chemismus der alpinen Adulare (II). Schweiz. Min. Petr. 
Mitt. 37, S. 545—553. 

WEIBEL, M. und Meyer, F. (1957): Zum Chemismus der alpinen Adulare (T). 
Schweiz. Min. Petr. Mitt. 37, S. 153—158. 


N. Grögler (Bern) und R. Steiger (Zürich): Thermolumineszenz-Erscheinungen an 
Hornblenden der Tremolaserie. 


Mit der von Houtermans und Stauffer entwickelten Schnellaufheizapparatur 
wurden die Glow-Kurven der Thermolumineszenz von 15 chemisch analysierten 
Hornblenden aufgenommen. Die untersuchten Proben stammen aus Gesteinen der 
Tremolaserie und der angrenzenden Gebiete und umfassen unter anderem ein 
kontinuierliches Profil aus dem Garegnastollen. Nach Aufnahme der natürlichen 
Kurven wurden die Präparate künstlich mit 8-Strahlung angeregt, und zwar, je: 
nach Empfindlichkeit, mit Dosen von 30 000 bis 60 000 r. Die künstlichen Kurven 
zeigen recht deutliche Unterschiede in der Zahl der Maxima, in der Auflösung 
derselben und in der Reihenfolge der Intensitäten. Interessant ist die Ähnlichkeit 
der künstlichen Kurven bei benachbarten Fundorten und vor allem die deutlich 
kontinuierliche Entwicklung der Kurven — entsprechend ihrer Fundorte — in 
Nord-Süd-Richtung. Diese Veränderung der Kurven deutet auf systematische 
Änderungen im Chemismus der untersuchten Mineralien hin; sie scheint mit dem 
Ersatz des Si durch Al parallel zu gehen. Aber auch der Gehalt an Spurenelementen 
kann diese Glow-Kurven stark beeinflussen und muss daher noch näher untersucht 
werden. Die natürlichen Kurven aller untersuchten Hornblenden sind sich recht 
ähnlich. Sie setzen meist in der Mitte zwischen Zimmertemperatur und dem 
Glühanstieg von ca. 400° C ein und deuten nur in vereinzelten Fällen ein schwaches 
Maximum an. Mit einer Ausnahme sind alle natürlichen Kurven durch Strahlungs- 
dosen, die 60 000 r kaum überschreiten, erklärbar. Eine quantitative Aussage über 
die Temperaturgeschichte dieser Mineralien kann erst versucht werden, wenn die 
Aktivitäten der Hornblenden und des sie umgebenden Gesteins bekannt sind. Zur 
weiteren Beurteilung der Ergebnisse sollen noch Hornblenden gemessen werden, 
deren Temperaturgeschichte geklärt ist. 


C. Exkursion 


Im Anschluss an die Aarauer Tagung konnte Montag, den 26. September 
1960, eine Exkursionsgruppe unserer Gesellschaft zwei Aargauer Industrie- 
betriebe besuchen. 

Der Vormittag war der Besichtigung des Steinbruches, der Fabrik und der 
Forschungslaboratorien der Zementfabrik Holderbank-Wildegg AG. gewidmet, 
wo wir unter der Führung der Herren Direktor Dr. P. Lenzin, Dr. F. Becker, 
Dr. W. Schrämli, Dr. K. Gloor und Dr. W. Wieland einen sehr instruktiven Ein- 
blick in die technischen und wissenschaftlich-methodischen Probleme der 
Zementindustrie erhielten, die auch für den Mineralogen-Petrographen von 
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aktuellem Interesse sind. Wir danken der Firma, Herrn Direktor W. Mooser 
und seinen Mitarbeitern herzlich für den freundlichen Empfang und die lehr- 
reiche Führung. 

Am Nachmittag durften wir den unweit von Koblenz gelegenen unter- 
irdischen Gipssteinbruch Felsenau der Gips-Union AG. begehen. Es war für 
uns ein besonderes Vergnügen, diese für die Schweiz bergmännisch einzig- 
artige Ausbeutungsstelle unter der Führung unseres für die mineralogische 
Erforschung des Juragebirges hochverdienten Mitgliedes Dr. A. Frei und seines 
Mitarbeiters Dr. K. Stucky besuchen zu dürfen. Wir danken auch ihnen und 
der Gips-Union für die Durchführung der in jeder Hinsicht gelungenen und 
rege besuchten Exkursion. 
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Orthoclase, Mierocline and Albite in Granites 


By L. J. G. Schermerhorn (Angola) 


Abstract 


It is argued that Marmo’s anti-actualistic division of granites into Precambrian 
syn- and late-kinematic rarely perthitic microcline granites with primary micro- 
cline on the one‘ hand and later postkinematic perthitic orthoclase granites, 
on the other, the former emplaced more slowly than the latter, does not hold. 
His hypothesis that rate of growth determines the appearance of orthoclase 
or microcline so that slowly grown potash feldspar crystalloblasts would 
consist’ of microcline only is disproved by the occurrence of metasomatic 
orthoclase. Perthitic microcline and non- or slightly perthitic orthoclase exist 
in granites. The processes of triclinization of monoclinic potash feldspar, 
perthitization and decalcification of primary plagioclase in granites are 
in many cases inter-related. Decalcification of primary plagioclase leads to 
an end stage of albite pseudomorphs associated with perthite-free microcline; the 
sodic material is partly or largely of perthitic origin. The microcline-albite assem- 
blage common in many granites is not inconsistent with magmatic derivation of 
the rocks: it denotes postmagmatic recrystallization. The microcline in Pre- 
cambrian granites originated in the same way as microcline in later granites and 
does not indicate that granites were emplaced in a different way in the Precambrian. 


Introduction 


Recently Marmo (1958a, b; 1959, and MARMO and PERMINGEAT, 1957), 
have contrasted orthoclase and microcline granites and presented views 
on their stratigraphic position, geological setting, tectonic relations and 
mode of origin that may be summarized as follows: 

1. Orthoclase and microcline granites though very similar in all res- 
pects other than the character of the potash feldspar have different 
modes of origin. 

2. In granites that only carry microcline of high triclinicity the 
microcline whether cross-hatched or not is primary; these are the typical 
microcline granites. In orthoclase granites the potash feldspar is often 


thus either primary or secondary; which it is depends on the geological 
position of the granite in which it occurs. 

3. Microcline granites are typically Precambrian while orthoclase | 
granites are chiefly Paleozoic and later in age. $ 

4. Orthoclase granites are mainly postkinematic, microcline granites — 
synkinematic and late-kinematic. | 

5. Late- and postkinematic granites always form smaller bodies than 
synkinematic granites. The latter occur in batholiths and large concor- 
dant plutons, the former commonly in dikes (filling fractures) or in bosses 
and stocks up to several kilometres in diameter. | 

6. Although the late-kinematic granites have the most pronounced + 
intrusive character among all granites, their microcline-albite assemblage ° 
is inconsistent with magmatic emplacement. 

7. Microcline is an orogenic mineral while orthoclase is favoured by 
postkinematic conditions. 

8. Orthoclase in granites forms when emplacement and the accumula- 
tion of material are relatively rapid, microcline when they are more pro 
tracted. 

9. As potash metasomatism is a slow process, the potash feldspar 
introduced into some granites is always microcline. 

10. Perthite is typical of orthoclase granites and much less common 
or absent in the late-kinematic microcline granites. 

11. Aplite dikes formed in open fissures contain primary microcline 
since they crystallized but slowly. | 

These statements may, even must, be logically carried to the following 
anti-actualistic conclusions: 

I. Precambrian granites are mainly synkinematic and late-kinematic, 
later granites mainly postkinematic. 

II. During the Precambrian granites were formed under conditions 
generally different from those prevailing later on: emplacement was 
much slower and took place chiefly under orogenic conditions. After 
the Precambrian, granites were emplaced much more rapidly and under 
post-orogenic conditions. 

III. Perthitization occurred much more frequently after the Pre- 
cambrian and is mainly a post-orogenic process. 

There cannot be many granite petrologists familiar with both Pre- 
cambrian and younger granites who would find themselves in agreement 
with Marmo’s assertions or with the conclusions inevitably following from 
them. As it seems that Marmo generalizes and oversimplifies his parti- 
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‘cular findings, it is thought justified to examine his statements critically 
„and to record some conflicting evidence. In addition some ideas on the 
(correlation of the processes of perthitization and microclinization of 
monoclinic feldspar and the decalcification of primary plagioclase in 
| granites are developed. 


Orthoclase and Microcline 


In accordance with general petrographic practice “orthoclase’ is to 
ibe understood as optically monoclinic potash feldspar with a moderate 
{to large optic axial angle while “microcline” includes all triclinic potash 
\feldspar, whether twinned or untwinned. Although some authors (LAvES, 
11950, 1952; GOLDSMITH and LavEs, 1954) do not regard “orthoclase” 
las a stable potash feldspar polymorph (in contrast with sanidine and 
\microcline) but as an intermediate stage composed of extremely small 
triclinic units, a view opposed by others (TUTTLE and Bowen, 1958), 
this controversy is immaterial to the following petrological discussion. 
(If Laves and GoLDSMITH are right, both the orthoclase and the micro- 
{cline in granitic rocks are inversion products of sanidine, orthoclase 
‚representing an earlier unstable stage; if not, then orthoclase is a 
‚stable phase from which microcline may develop. According to the 
isame authors potash feldspar shows a strong tendency to crystallize 
metastably as the monoclinic modification (sanidine) in the stability 
field of microcline. They and other authors established the existence 
of structurally intermediate states between monoclinic and triclinic 
‚potash feldspar. With increasing triclinicity the Al-Si ion distribution 
in potash feldspar becomes more ordered (Lavzs, 1952). 

i Important to granite petrology is that GoLpsMmITH and LAVES con- 
clude on crystallographic arguments that microcline with cross-hatch 
twinning originated by transformation of monoclinic potash feldspar 
and they adduce experimental evidence that suggests that this is also 
the case for most of the untwinned microcline or microcline twinned 
only after the Albite or Pericline laws in magmatic, migmatic or meta- 
morphic rocks. Completely untwinned microcline is much rarer in 
granites than partly or entirely cross-hatched microcline. In partly 
cross-hatched microcline the twinned portions at least derive from mono- 
clinic feldspar. As most microcline “‘single crystals” show small areas 
in structural continuity that are cross-hatched and thus of monoclinic 
ancestry, LAVES (1955) argued on general thermodynamic grounds that 
the untwinned areas formed by recrystallization favouring one of the 
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four microcline twinning positions only. Moreover, on petrologie grounds 
it appears highly unlikely that one and the same potash feldspar crystal 
would originally have formed with monoclinic areas from which twinned 
microcline developed and primary untwinned microcline areas. 

It may be mentioned in passing that orthoclase phenocrysts have 
been reported from Precambrian and other rhyolites, rocks therefore 
in which the potash feldspar certainly separated originally as sanidine, 
while cross-hatched microcline is also known to occur in volcanites. 

Though MARMO does not distinguish between twinned and untwinned 
microcline in his general conclusions about the primary growth of highly 
triclinic microcline, it appears from his papers that the microcline in 
the Precambrian microcline granites to which he refers (from Finland 
and Sierra Leone) is generally well cross-hatched. In order to meet 
Lavss’ (1955) objections, MARMO modified his original thesis that such 
microcline whether twinned or untwinned grew completely triclinic by 
suggesting that though the growing potash feldspar may initially have 
been monoclinic it became triclinic at a very early stage so that practic- 
ally the complete feldspar crystal grew in triclinic form: if it is cross- 
hatched then it grew as such. There are no petrological grounds for this 
ingenious hypothesis while the assumption that cross-hatched microcline 
can crystallize directly is disproved by LAvES’ conclusions based on 
crystallographic facts. It may be possible once an orthoclase crystal 
has been transformed or is transforming to microcline that the potash 
feldspar continuing to separate around it would do so as the triclinic 
modification (and potash feldspar replacing plagioclase may in certain 
cases do so as untwinned microcline when coaxially oriented). It would 
be expected however from general theoretical considerations on the 
nature of polysynthetic twinning in feldspars that such microcline would 
grow as a single crystal. GOLDSMITH and LAVES (1954, p. 104) state on 
crystallographic grounds that potash feldspar grown as a triclinic ma- 
terial cannot show cross-hatching. Moreover, potash feldspar separating 
from a granite magma would not invert very early to microcline in view 
of the temperatures involved. Though Marmo asserts that metasomatic 
microcline cannot have formed initially as monoclinic feldspar, basing 
himself on the slowness of crystallization and the assumedly low tem- 
peratures, monoclinic potash feldspar slowly grown at low temperatures 
is known (adularia, authigenic orthoclase) and metasomatic orthoclase 
does exist in granites, as is shown below. Then, strained potash feldspar 
recrystallizes much more easily to an unstrained form than plagioclase 
as is borne out by petrographic evidence. Unstrained or but slightly 
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deformed potash feldspar (beautifully cross-hatched microcline or un- 
twinned microcline or orthoclase) may in granites be accompanied by 
granulated quartz and severely crushed plagioclase with bent and broken 
twinning lamellae; recrystallization of the potash feldspar may only be 
evidenced in the displacement of fragments, each of them homogeneous 
and unstrained, in broken grains. This should not be mistaken for the 
later introduction of potash feldspar. 

Petrographic evidence of varying kinds shows that in many cases at 
least trielinization and the development of multiple twinning begin only 
after the potash feldspar crystals have finished or practically completed 
crystallization. For instance, they seem to be later than and induced 
by perthitization, i. e. the unmixing of plagioclase from originally homo- 
geneous potash-soda feldspar, a relationship that is evaluated below. 
Then, the microcline grill may be dependent in its development on the 
course of contacts of potash feldspar with adjacent erystals of potash 
feldspar or other minerals, fading away from or towards the grain 
boundaries. It is significant that in certain of Marmo’s illustrations just 
such a dependence of the microcline twinning on the course of pre-existing 
erystal boundaries or on fractures within the microcline grains is shown 
(for instance, Bild 2 in MARMO, 1959). Since in such cases the complex 
twinning is later than the potash feldspar crystals in which it developed, 
not contemporaneous with their separation, the feldspar was initially 
monoclinic. 

The microcline grill moreover is often seen to be especially well de- 
veloped in or near post-granitic fracture zones. The appearance of com- 
plex twinning along the margins of orthoclase grains in sheared granites 
has also been recorded. A strained state is indicated by the undulose, 
wavy or patchy extinction common in untwinned intermediate micro- 
cline, i.e. potash feldspar with an as yet low triclinicity and not yet 
cross-hatched. 

Internal and external stresses are therefore conducive to the triclini- 
zation of monoclinic potash feldspar and the development of cross-hatch 
twinning. This shows that this type of twinning is secondary and that 
it forms to cause relief of strain. 

Marmo (1958b, p. 36) admits that no “actual proof” against the 
possibility of monoclinic ancestry of the potash feldspar in true micro- 
cline granites could be found, and it may be concluded that his hypo- 
thesis that microcline in granites may “practically grow in triclinic 
form despite the presence of cross-hatching” (1958 b, p. 30) is ill-founded. 
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Evidence from Portuguese Granites 


The various types of granites in the Hercynian basement of Northern 
and Central Portugal comprise in the main older granodiorites (potash- 
feldspathized to varying degrees and thus locally attaining granitic 
compositions) and younger potash-rich granites. In one closely studied 
area of 660 sq. km. in the heart of North Portugal 36 mutually intrusive 
granite units could be distinguished, divided into ten groups mainly 
according to textural criteria (SCHERMERHORN, 1956a). They were 
emplaced in tightly folded, steeply dipping metasediments ranging up 
to high-grade regional metamorphites. In this area most of the granites 
contain microcline, many of them seemingly exclusively so, but there 
are some granites of various types with orthoclase. The microcline is 
generally partly or entirely cross-hatched. In most of the orthoclase- 
bearing granites the effects of microclinization of monoclinic feldspar 
are present in various stages of development. In a few the orthoclase 
is or seems unaffected while in others it has been largely changed into 
microcline. Moreover, slides from different parts of the same granite 
massif may show much varying degrees of triclinization of orthoclase. 
In several of the other microcline-bearing granites orthoclase relics 
have been found. In the coarse porphyritic granites, nearly the latest 
intrusives in the Hercynian cycle, orthoclase is very rare; small easily 
overlooked orthoclase relics are here found in but one or two thin sec- 
tions out of every twenty examined, and only occur in a few of the larger 
microcline crystals. These granites though not synkinematic form large 
batholiths, it may be mentioned in passing. 

2V, ranges from 53 to 67° for the orthoclase of the orthoclase granites 
(both younger and older; the values are lowest in those rocks that show 
little or no microclinization of the potash feldspar), 64—70° for the rare 
orthoclase relics in the microcline of some of the younger granites, and 
76—87° for the “normal” microcline in both older and younger granites. 
However, the microcline developed from orthoclase does not at first 
show “normal” or “maximum” microcline optics. It is an “intermediate” 
microcline with transitional optics: its optic axial angle is notably smaller 
(64—72°), it has a shadowy undulose extinction grading in patches into 
vague fine cross-hatching and its extinction angles are smaller (2—12° 
in sections normal to beta as against 14—17° for “normal” microcline). 

The orthoclase is in general but feebly perthitic and the intermediate 
microcline slightly more so, while the normal microcline is much more 
perthitic (vein and patch perthite) in granites with little decalcified 
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primary plagioclase, and generally not perthitie or but weakly perthitic 
in granites in which the plagioclase has been uniformly decalcified to 
albite or albite-oligoclase (these relationships are further discussed below). 

Thus it cannot be held that perthite is typical for orthoclase granites, 
not for microcline granites, and that perthite is produced when ortho- 
clase is formed (Marmo, 1958a, b). 

The orthoclase relics in microcline crystals occur in untwinned non- 
perthitic portions of the crystals and the cross-hatch twinning develops 
around the perthitic veins. The processes of triclinization of orthoclase, 
leading over untwinned intermediate microcline to cross-hatched highly 
triclinic microcline, and perthitization are here connected and from a 

study of the literature it appears that this is the case in many granites. 
It seems that perthitic unmixing of a homogeneous potash-soda feldspar 
may trigger the transformation to (twinned) microcline, apparently 
owing to internal strain caused by the separation of plagioclase (SCHER- 
MERHORN, 1956a, c). 

The Portuguese Hercynian granites were subjected to orogenic stresses 
to varying degrees during their consolidation for the orientation of their 
internal structures conforms generally to the Hercynian folding trend 
and may lie at high angles to discordant contacts. In the area discussed 
the granites are mainly late-syntectonic. 

Therefore, in Portugal we have, n’en déplaise MARMO, late-kinematic 
orthoclase granites while orthoclase has also been introduced into older 
rocks. This means that orthoclase has grown under orogenic conditions 
(the waning Hercynian stresses) both magmatically and metasomatically. 


Rate of Growth of Potash Feldspar Modifications 


Strong geologic and petrographic evidence shows that the potash- 
feldspathization of older granodiorites in North Portugal was due to 
metasomatic activity of younger potassic granite magmas (SCHERMER- 
HORN, 1956a, b). This process leads to the formation of potash feldspar 
in the older rocks, at first interstitial but in the end stages producing 
porphyritic granites (secondary porphyritic granites in contrast with the 
primary porphyritic granites in which the potash feldspar megacrysts 
started separation from the original magma). Now the introduced, meta- 
somatic potash feldspar is orthoclase in the earlier orthoclase-bearing 
granites or granodiorites although the magmatic potash feldspar in the 
neighbouring younger granites is predominantly cross-hatched micro- 
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cline with hardly any orthoclase relics left. This cannot be explained 
under Marmo’s hypothesis contrasting rate of growth in orthoclase and 
microcline. 

Marmo asserts that metasomatically grown potash feldspar would 
be bound to be microcline because its material could have accumulated 
but slowly so that the rate of growth would not be conducive to orthoclase 
crystallization. Several petrological facts militate against this hypothesis, 
apart from whether there are any theoretical grounds for it. In some of 
the Portuguese granites referred to there does occur metasomatic ortho- 
clase. Moreover, the microcline in these granites originated by inversion 
of primary monoclinic feldspar (as testified by orthoclase relics and the 
occurrence of intermediate microcline) which feldspar grew both magma- 
tically in consolidating granites and metasomatically in potash-feldspath- 
ized rocks. Although the potash feldspar megacrysts in the primary 
porphyritic granites can be shown on strong and varied evidence (SCHER- 
MERHORN, 1956a, p. 334—342) to have grown from a magmatic fluid, 
they ended crystallization in a metasomatic phase during which they 
corroded the adjacent older constituents, forming irregular replace- 
ment borders penetrating into the groundmass. If the magmatic phase 
of crystallization passed rapidly, the replacement phase is bound to 
have progressed rather more slowly. Yet the metasomatic margins of 
orthoclase megacrysts also consist of orthoclase. Then, the growth of 
adularia in veins and vugs and of authigenic orthoclase in sediments 
are slow processes likewise. All this evidence disproves MARMO’s hypo- 
thesis and it may be concluded that rate of growth alone is not a factor 
decisively controlling the appearance of orthoclase or microcline. 

Marmo contends also that aplite veins formed in open fissures gener- 
ally contain microcline even when developed in orthoclase granite massifs 
because they crystallized very slowly, much slower than the parent 
granite (1958a, p. 363; MARMO and PERMINGEAT, 1957, p. 521). Aplite 
veins crystallizing from residual material filling fractures opening in 
consolidated granite or wall rock are of very small volume compared 
with their country rock. So they cannot very well be conceived to solidify 
much slower than the enormously bigger parent granites which had al- 
ready cooled down at the time of aplite emplacement and at the level 
where the aplites occur. It would seem on the contrary that they have 
a higher rate of cooling. Aplite dikes in dilatation veins are generally 
thought to have rapidly crystallized from residual granitic fluids owing 
to the escape of part of the volatile constituents, in contrast with peg- 
matites. Hence these aplites should logically, pursuing Marmo’s hypo- 
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thesis, carry orthoclase. Certainly their containing highly triclinic micro- 
cline in contrast with the orthoclase of some of the parent granites is 
no “proof” at all that this or any other microcline is primary. This 
however is the only one of the “strong arguments” invoked by Marmo 
(1958a, p. 362) against the monoclinic ancestry of microcline in micro- 
cline granites. Moreover, orthoclase aplites do occur, as MARMO admits. 

Then, though MARMO finds it difficult to explain complete microclini- 
zation of the potash feldspar in aplites encased in orthoclase granites 
with a much lesser degree of triclinization, this phenomenon may find 
its explanation like many cases of selective transformation of minerals 
in adjacent rocks of different petrology in a higher content of volatiles, 
their varying action, differential stresses, etc. 

In a granite described by Marmo and PERMINGEAT (1957) there 
occurs orthoclase partially transformed to microcline; this granite also 
contains well-developed microcline crystals which according to these 
authors seem to have grown independently as primary microcline later 
than the orthoclase though no evidence for this is adduced. Similarly, 
in a quartz porphyry dike related to this granite there are found ortho- 
clase and microcline phenocrysts (the latter cross-hatched according to 
the illustrations); the former would represent true phenocrysts while 
the latter would have formed later and slower than the orthoclase as 
porphyroblasts, although the textural relations of the orthoclase and 
microcline crystals are precisely similar. MARMO and PERMINGEAT be- 
lieve that the microcline cannot have formed by conversion of orthoclase 
because it would be difficult to explain in that case why one crystal would 
have been completely transtormed while an adjacent crystal would still 
be monoclinic. Again, the explanation is to be sought in the selective 
nature of the process, rather than in assuming without any textural 
evidence a completely different metasomatic mode of origin for the 
microcline phenocrysts. 


“Metamorphic” Granites 


According to MARMO (1958a, p. 361), if it should transpire that in 
granites potash feldspar crystallizes in a monoclinic modification after- 
wards in many cases inverting to microcline, all microcline granites must 
be considered as metamorphic granites. This goes too far: rhyolites are 
not considered to be metamorphic because their high-quartz phenocrysts 
were transformed to low quartz or their high-temperature plagioclase 
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to low-temperature plagioclase or their sanidine to orthoclase or micro- 
cline in the course of cooling. 

Although ‘“synkinematic” granites have often been potash-metaso- 
matized to varying extents so that the potash feldspar introduced may 
render them truly granitic in composition (with more potash feldspar 
than plagioclase), this does not mean per se that such granites originated 
by “granitization” (implying that the rocks were originally non-granitie 
(s. 1.) in composition). Regional potash-metasomatism of older less 
potassic by younger more potassic granites is widespread in orogenic 
granite complexes. It is known, to cite only two instances, from Finland 
(EskoLa, 1927) and Portugal (SCHERMERHORN, 1956a, b). The term 
‘granitization” should be applied only to cases where non-granitic rocks 
are made over to granites, not to those cases where already granitic 
(s.1.) rocks such as granodiorites are potash-feldspathized. Though 
made more ‘‘granitic” than they were before, it would confuse the issue 
to call such rocks “‘granitized’”’ (and to cases where for instance quartz 
diorites are changed into granodiorites through slight potash-feldspathi- 
zation the term would not be applicable at all). Too often the term gra- 
nitization is used where potash-feldspathization is meant. 

Marmo (1958b, p. 35) is of the opinion that, “the perthite-bearing 
late-kinematic microcline-granite could be magmatic if: 1. it can be 
proved that in all cases the microcline was formed owing to the re- 
arrangement of the Al-Si framework of an orthoclase; 2. the formation 
of albite and microcline can be proved as being due to the complete 
exsolution of a single K-Na feldspar through the perthite stage or it is 
due to co-crystallization of both feldspars under magmatic conditions.” 
It is well possible for a truly metasomatic granite to contain orthoclase 
or microcline derived from monoclinic feldspar. As to the second con- 
dition for magmatic origin, it will be shown next that neither of the two 
possibilities admitted is the case (the formation of albite and micro- 
cline are in fact related to perthitic unmixing but not in the way MARMO 
envisages as the albite is secondary, pseudomorphosing primary plagio- 
clase). A granite is magmatic if the field and petrographie evidence 
prove its crystallization from a magma. 


Decalcification of Primary Plagioclase 


As regards the mineral assemblage of microcline-albite granites 
believed by MARMO to be non-magmatic because of this association, it 
is vain to try deducing from chemical analyses the composition of a 
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single initial potash-soda feldspar from which all plagioclase and potash 
feldspar would derive (Marmo, 1958 b) if the texture as in most granites 
shows that plagioclase (barring perthite and late anhedral albite) crys- 
tallized as a primary mineral in separate grains (as illustrated in many 
of the figures accompanying Marmo’s papers). The co-existence of albite 
in large sub- to euhedral crystals and microcline as the only feldspars 
in many granites is due neither to magmatic co-crystallization nor to 
complete unmixing of the soda feldspar from a single homogeneous 
potash-soda feldspar, no primary plagioclase existing, but to secondary 
transformation of primary plagioclase more calcic than albite and potash 
feldspar, and this follows from the fabric. In some (not all) syenites and 
quartz syenites no primary plagioclase exists, all available soda and 
lime apparently having been taken up in a single high-temperature 
K-Na-(Ca) feldspar which on cooling unmixed to perthite; this again is 
evidenced by their fabric. In granites however this is very rare and con- 
fined to certain unusual types of perthite-quartz rocks. 

Bowen and Turrie (1950) who are cited by Marmo in this respect 
established experimentally that a single homogeneous potash-soda feld- 
spar separates from sodipotassic melts, unmixing at lower temperatures 
into two feldspars (see also TUTTLE, 1952; TUTTLE and Bowen, 1958). 
However, they also state that if appreciable lime is present both plagio- 
clase and alkali feldspar will crystallize, the plagioclase being richer in 
lime than the liquid (as in the magmas of extrusive rocks) so that the 
latter becomes depleted in lime and moves towards the one-feldspar field; 
alkali feldspar therefore ceases deposition later than primary plagioclase. 
This explains the appearance of primary plagioclase in granites, as was 
long known from textural evidence. Felsic igneous rocks with primary 
plagioclase (more calcic than albite originally whatever its composition 
may have become afterwards) and potash-soda feldspar (whether per- 
thitic or not) such as granites are in fact overwhelmingly more common 
than igneous rocks with only perthite. 

However, TuTTLE (1952) suggests that complete unmixing of origin- 
ally homogeneous alkali feldspar during cooling may completely separate 
potash feldspar and plagioclase and apparently assumes that all plagio- 
clase in granites originates in this way. TUTTLE and Bowen (1958, 
p. 140) believe that the initial texture of all magmatic granites is much 
like the fabric they illustrate in their Plates 2 and 6, showing granites 
with a granular (‘‘granitic’’ or “saccharoidal’’) texture in which all the 
plagioclase is in solid solution in the alkali feldspar. This texture would 
change with proceeding unmixing and irregular plagioclase would appear, 
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especially at the intersection of a number of grains. These authors en- 
visage a crystallization sequence from quartz-perthite granite over 
quartz-perthite granite with irregular albite borders around perthite 
grains to a granite made up of discrete grains of microcline, plagioclase 
and quartz. It is difficult to agree to this sequence representing the normal 
cooling course of magmatic granite. Quartz-perthite granites (with late 
albite) are exceptional and the normal type of granite contains plagio- 
clase, whether albite or more calcic feldspar, in large discrete crystals, 
often sub- or euhedral, and independent in their distribution from potash 
feldspar by which they may have been corroded. Then, the Westerly, 
Rhode Island granite illustrated in TUTTLE (1952) with subhedral (altered) 
plagioclase grains with clear albite rims (apparently due to decalcifica- 
tion; see below) in contact with potash feldspar is believed by TUTTLE 
and BowEn (1958, p. 140) to have “originally carried much of, and per- 
haps all, the plagioclase in solid solution in the potassium feldspars.” 
This does not seem borne out by the textural relations of plagioclase and 
potash feldspar; in many granites with this hypidiomorphic texture 
the large first-generation plagioclases can be proved on several different 
lines of evidence to have separated before potash feldspar or at least 
before that portion of potash feldspar crystals with which they are in 
contact (SCHERMERHORN, 1956a, pp. 314, 320, 335, 337; 1956c). The 
Skye granite on the other hand, as illustrated in Plates 4 and 5 in TUTTLE 
and BowEn (1958), with very irregular plagioclase grains enclosed by 
potash feldspar crystals represents a granite type in which this plagio- 
clase may derive from exsolution but such rocks are rare. 

Although it is certainly true that many changes take place in com- 
position and polymorphic forms of the minerals in granites during cool- 
ing, as stated by TuTTLE and BowEn (1958, p. 142), it seems highly 
unlikely that the textural relations among the primary minerals change 
likewise in such a way as to entirely obscure previous relationships. 
More specifically, sub- and euhedral plagioclase crystals enclosed by 
and/or corroded by potash feldspar, even if now consisting of homogene- 
ous albite, cannot be taken to indicate formation by exsolution of the 
primary plagioclase. 

In most granites primary plagioclase occurs in discrete sub- to euhedral 
tablets as distinct from late albite. It may have been partly or completely 
decalcified and this secondary albite derives partly or entirely from 
material driven out from exsolving potash-soda feldspar. The unmixing 
of perthite tends towards an ultimate stage in which all sodic substance 
is expelled from the potash feldspar, not to form separate grains else- 
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where (replacing which older minerals?) but to decalcify primary plagio- 
clase. In support of this are the following observations. In the Portuguese 
granites referred to above the earlier potash-metasomatized granites are 
in part albite granites with all primary plagioclase decalcified to albite 
or albite-oligoclase, while the massifs of the younger potash-dominant 
granites with plagioclase up to andesine in composition may contain 
areas of albite granite. In these albite granites the potash feldspar 
(mostly microcline) is generally not or but feebly perthitic. In those rocks 
in which more calcic plagioclase occurs the microcline is much more 
perthitic (vein and patch perthite): here decalcification has often started 
to act on the primary plagioclase, forming discontinuous narrow albite 
rims which significantly occur only at plagioclase-potash feldspar bound- 
aries. This observation is not infrequently found in granite descriptions 
though not explained, except by TUTTLE (1952, p. 115) who has described 
“secondary” albite formed at potash feldspar-plagioclase boundaries. 
From this distribution he concluded that at least a portion of the plagio- 
clase unmixed from the potash feldspar, even in rather high-lime granites. 
He stated that there is no obvious method of determining how much of 
the plagioclase not represented by this albite rim owes its origin to ex- 
solution. However, it is not the plagioclase crystals that formed by ex- 
solution from potash feldspar since the grains often show by their shape 
and textural relations that they separated prior to potash feldspar but 
on the contrary it is the composition of the earlier plagioclase that was 
altered where the crystals were exposed to potash feldspar, by a process of 
decalcification. These albite rims are secondary since they follow irregular 
corrosion outlines which cut across the primary growth zones of plagio- 
clase crystals. In the course of decalcification the rims broaden. In slides 
from one and the same granite massif the process can be observed from 
its early stages of albitic rims (at first very narrow with an abrupt de- 
crease in anorthite content (Becke line) from primary plagioclase to 
decalcified rim, later wider with a gradual transition) to its end stage of 
homogeneous albite pseudomorphs after primary plagioclase. 


The Relationship between Perthitization and Decalcification 


The succession given above shows moreover that decalcification pro- 
ceeds from without inwards in plagioclase crystals, i. e. external meta- 
somatism, and that it starts from potash feldspar crystals. This indicates 
that the sodic material derives at least in part from potash feldspar, as 
was assumed by TurTLE (1952), and it may be safely concluded that it 


26 L. J. G. Schermerhorn 


is perthitic in origin, migrating from unmixing potash-soda feldspar, in 
views of the associations much perthite-little decalcification and little per- 
thite-much decalcification where the potash phase in perthite is microcline. 
But in rocks with still weakly perthitic orthoclase the plagioclase is not 
or but little decalcified (albite rims) and this accords with the trielini- 
zation-perthitization relationship set forth above. 

Thus, although MARMO (1958b, p. 33) sees no reasons why exsolution 
should continue beyond the stage of a coarse perthite, it undoubtedly 
does, and the potash feldspar in orthoclase granites is certainly not 
invariably strongly perthitic (significantly the ‘intensely perthitie” 
orthoclase granites Marmo lists contain mainly hair perthite and erypto- 
perthite, i. e. beginning exsolution). 

The unmixing sodic material in perthite is at first oriented upon its 
potash host forming regular intergrowths but in the coarse end stage it 
coalesces into large irregular patches. These contract with the expulsion 
of sodic material until only a few haphazardly distributed small albite 
blebs are left or the stage of perthite-free microcline is attained. The 
sequence fine perthite-coarse perthite-expulsion of soda feldspar is in ac- 
cordance with theoretical considerations as the reduction of plagioclase- 
potash feldspar boundaries leads to a lower state of energy. 

Perthite, as proved experimentally (Bowen and TUTTLE, 1950), is 
derived from homogeneous potash-soda feldspar. As is clear from ex- 
perimental evidence, theoretical considerations relating to the formation 
of mix-crystals and petrographic (textural) relationships, potash and 
soda feldspar crystallizing below the solvus temperature do not form 
perthitic intergrowths, contrary to what is sometimes claimed. Perthite 
in metasomatic rocks indicates replacement at fairly high.temperatures 
by potash-soda feldspar with subsequent unmixing. Perthite as stated 
by TuTTLE (1952, p. 116) is “evidence per se of high temperature”. 

Decalcification of primary plagioclase may be accompanied by the 
development of myrmekite. This type of myrmekite is to be distinguished 
from the later myrmekite forming in late albite replacing potash feldspaı 
(designated as myrmekite I and II respectively in SCHERMERHORN. 
1956a, c). 

The process of pseudomorphic decalcification of plagioclase evidently 
involves ion exchanges: Na and Si enter, Ca and Al go out. The Ca anc 
Al expelled may either go to form epidote-zoisite or else migrate alto 
gether in which case their fate may be obscure. Alkalies and silica are 
present in the residual fluids of consolidating granite magmas. In granit 
in which part of the body has primary plagioclase as calcic as andesine 
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while in other parts it has been decalcified to albite-oligoclase or albite 
with little or no epidote-zoisite present it is demonstrated that the calcic 
components do indeed migrate. 

TUTTLE states that the “late-stage” albite rims at potash feldspar- 
plagioclase boundaries set a limit beyond which diffusion in the solid 
state apparently did not operate. However, the existence of all grada- 
tions between narrow sharply bordered decalcification rims and albite 
pseudomorphs after primary plagioclase show that the range over which 
this type of metasomatism could act is at least of the order of the size 
of plagioclase crystals in medium- and coarse-grained granites. 

Decalcification of plagioclase denotes a change to a lower mineral 
facies than that in which the plagioclase crystallized. Plagioclase more 
calcic than albite becomes unstable under the PT-conditions of the 
albite-epidote amphibolite and the greenschist facies and will be altered 
to albite in the presence of Na and Si. Although decalcification is a fairly 
low-temperature process it may be frozen in its various stages before 
attaining the stable end stage of homogeneous albite. Also, it may be 
re-activated, for instance by metamorphism or by the contact actions 
of younger magmas furnishing heat and metasomatizing fluids. 

In the younger granites in North Portugal decalcification is due to 
autometasomatism during cooling. Although the process starts by sodic 
metasomatism acting from unmixing potash-soda feldspar, it may well 
be that towards its later stages the sodium present in the postmagmatic 
residue plays a role too. In earlier granites decalcification was caused 
in part by autometasomatism and in part by the contact effects of later 
magmas (SCHERMERHORN, 1956a, p. 368; 1956b, p. 346). 

The associations perthitic microcline-primary non-albitic plagioclase 
with primary growth zoning and often with narrow decalcified albite rims 
and less or non-perthitic microcline-decalcified plagioclase seem to occur 
in many granites. Decalcification of plagioclase due to soda (auto-)meta- 
somatism is widespread, not only in granitic rocks, though in granites 
especially it derives its material from perthite. Complete decalcification 
of primary plagioclase seems to be more common in muscovite-bearing 
granites than in rocks in which this mica is lacking. 


The Relationship between Microclinization, Perthitization 
and Decalcification 


The two associations mentioned may furthermore be correlated with 
he nature of the potash feldspar in the same rocks. Both microcliniza- 
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tion and decaleification are to a large degree dependent on perthitization. 
Thus, in granites not having undergone later alterations orthoclase just 
beginning to show perthitie unmixing and microclinization would gener- 
ally be associated with primary plagioclase more calcic than albite 
(little or not decalcified as yet); microcline would be perthitic when 
associated with similar or more decalcified plagioclase and less or non- 
perthitic (with the highest triclinicity and the largest 2V values) when 
accompanied by albite. These relations do in fact occur and show that 
in granites the two feldspars are closely connected in their evolution. 

The relationship non-perthitie microcline-decalcified plagioclase is 
exemplified in many microcline-albite granites such as those MARMO has 
especially studied. 

It is concluded that in granites the following processes run parallel in 
many cases and that they are interrelated: 


1. perthitic unmixing — expulsion of perthite plagioclase. 
2. orthoclase — microcline. 
3. primary plagioclase — decalcified plagioclase. 


Or, tabulated: 


perthitization — 


homogeneous | beginning | complete exsolu- expulsion of 
K-Na-(Ca) feldspar | exsolution | tion plagioclase 

| (fine perthite) | (coarse perthite) 
triclinization — 
monoclinie potash feldspar | microcline 
decalcification — 
primary plagio- | thin albitie rims, gradually homogeneous albite 
clase (more calcic | broadening, at plagioclase- pseudomorphs after 
than albite) | potash feldspar boundaries primary plagioclase 


When these processes have run to completion a non-perthitic micro: 
cline-albite granite results. Thus granite with orthoclase (-perthite) and 
calcic plagioclase is to be regarded as a non-equilibrial assemblage and 
the stable end stage towards which granite evolution tends as regards 
the state of the feldspars is an equilibrial low-facies non-perthitic micro: 
cline-homogeneous albite assemblage. This end stage may be and ofter 
is reached under favourable postmagmatic crystallization conditions 
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From these relations it may be deduced that orthoclase with coarse 
patch perthite associated with caleie plagioclase or homogeneous mono- 
clinic potash-soda feldspar with albite (decalcified plagioclase) or highly 
triclinic well cross-hatched non-perthitic microcline with calcic plagio- 
clase would not occur in normal granites. As far as could be made out 
from the literature this seems to be the case. 

Another consequence is that all perthitic potash feldspar must have 
erystallized monoclinically. 

It is considered that favourable postmagmatic crystallization con- 
ditions for the processes mentioned comprise two main factors: suffi- 
ciently slowly decreasing temperatures and the presence of water. 

It would seem that time alone is not a main factor in bringing about 
either perthitization or triclinization of potash feldspar since very old 
rocks may still contain little or non-perthitic monoclinic potash-soda 
feldspar while temperature alone may decrease too rapidly (frozen 
homogeneous or little perthitic monoclinic potash-soda feldspars as in 
volcanites). The studies of BOWEN and TuTTLE (1950) showed that high 
vapour pressures of water strongly promote perthitization, facilitating 
mobility, and petrographic evidence supports this. In Portugal coarse 
patch perthite and completely unmixed perthite-free microcline asso- 
ciated with decalcified plagioclase are especially common in muscovite- 
rich granites, rocks therefore in which late-stage fluids were active since 
most of the muscovite is postmagmatic and blastic. As volatiles are 
known to be condueive to polymorphic transitions in minerals, the pre- 
sence of residual fluids thus promotes the conversion of monoclinie 
feldspar both directly and indirectly (by facilitating exsolution). 

It may therefore be concluded that microclinization as induced by 
perthitization depends on favourable time-temperature relations, whether 
attained during cooling or owing to later granite intrusions or to meta- 
morphism, and activating solutions. However, as has been referred to 
above, external stress plays also a role in the development of the micro- 
cline grill (it is not clear in how far it likewise facilitates the develop- 
ment of non-twinned intermediate microcline). And as stress may pro- 
bably act as a catalytic factor promoting ion exchanges it seems likely 
to facilitate perthitization too and thus indirectly triclinization of the 
potash feldspar host. Stress, though accidental as it depends on the tec- 
tonic history of the rocks, must therefore be likewise counted a factor. 
Then, though the rate of triclinization of potash feldspar (a process 
involving the ordering of the strongly bonded Al and Si ions in the 
feldspar framework) proceeding at low temperatures may not be appre- 
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ciable as compared with the rate of this process at the rather higher 
temperatures of the end stages of granite formation, it may perhaps not 
be negligible over very long periods. Time might thus be regarded as a 
minor factor. 


Ages of Orthoclase and Microcline Granites 


From the literature it would appear that orthoclase granites are most 
common in Mesozoic and later settings (not only mountain chains) 
while not infrequent in the Paleozoic but distinctly rare in the Pre- 
cambrian (to which MARMO has drawn attention), exceptions being formed 
according to MARMO by the Precambrian rapakivi and granulite granites 
of Finland. The latter are banded garnet-quartz-feldspar plutonites 
which are not strietly granites. These are certainly not the only excep- 
tions: from Finland EskoLA (1951) described orthoclase (straight ex- 
tinction, 2V = 50—66°) from the Precambrian mantled granite-gneiss 
domes in the Pitkäranta area which are remobilized and potash-metaso- 
matized (!) synkinematic (!) granodiorites and (quartz-)diorites, and 
from some younger Precambrian late-kinematic (!) granites in the same 
area. He established a “‘pronounced’’ Orthoclase Province” within the 
Pitkäranta area” (1. c., p. 40) and refers also to orthoclase in Precambrian 
charnockites in Sweden and Finland. Orthoclase and intermediate micro- 
cline have also been reported from Precambrian charnockite and granulite 
granites in India, Africa and elsewhere. 

Marmo and PERMINGEAT (1957) comment on the great, to them 
puzzling, chemical, textural and geological similarity between a Paleo- 
zoic orthoclase granite and some Precambrian microcline granites. They 
themselves admit that this fact would naturally lead to concluding to 
microclinization of orthoclase in the latter rocks. Yet they reject this 
possibility solely because the triclinicity of the microcline in the Pre- 
cambrian granites is so perfect in contrast with the inhomogeneous 
partly triclinized character of the potash feldspar in the younger granite. 
Even if the Precambrian microcline granites contain no orthoclase relics 
at all, there is no reason to assume that potash feldspar in granite would 
have crystallized under different conditions in the Precambrian. The 
Paleozoic granite forms a single high-level pluton intruded into non- 
or little metamorphic rocks while the Precambrian granites from Sierra 
Leone with which it is compared by these authors were emplaced in 
older granodiorites and gneisses (MARMO, 1958b). Then, the Paleozoic 
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granite has partly microclinized orthoclase with vein perthite associated 
with oligoclase and no muscovite while the Precambrian Sierra Leone 
granites have non-perthitic microcline associated with albite and, it is 
stated for one of them, muscovite (Marmo, 1958b). All this concords 
perfectly with the relationships set forth above. 

There are reasons why in Precambrian rocks of granitic affinities 
orthoclase is especially found in the charnockite-granulite group and 
in the rapakivi granites while much rarer in normal granites. In the for- 
mer the monoclinic feldspar is often in a state of transformation to 
microcline and generally shows incipient perthitization expressed in the 
finer perthite forms (cryptoperthite, hair, string, spindle, bleb perthite). 
The rapakivis with their peculiar texture are granites emplaced at a 
high level in the.crust which resulted in a rapid completion of erystalli- 
zation. The preservation of orthoclase is here due to freezing. These 
rocks have not undergone later activation since there are no later granites 
or periods of metamorphism. Thus there was not enough time to complete 
perthitization and microclinization of orthoclase when the conditions 
were favourable. In the granites of the charnockite and granulite group 
with their typically very low water content perthitization did not in 
seneral proceed beyond the first stage of unmixing and the triclinization 
of potash feldspar was arrested in its commencement. Though there was 
nough time for these processes to run to completion under favourable 
shermal conditions since these deep-seated rocks cooled but slowly, 
he lack of volatiles inhibited complete perthitization and microclini- 
sation. In normal granites on the other hand the completion of crystalli- 
‚ation is slow and volatiles are present. Even so, the occurrence of ortho- 
lase and intermediate microcline, of intermediate perthite stages and 
of incompletely decalcified plagioclase indicate that conditions were not 
ways sufficiently favourable to permit of the end stages being attained. 
xranites occur in series, earlier less potassic rocks being followed by 
ater more potassic rocks, so that in frozen granites the three processes 
nentioned may be reactivated by later granites. It would thus be expected 
hat monoclinic potash feldspar is to be found especially in single high- 
evel granite intrusions rather than in the mutually intrusive granite 
omplexes of deeper crustal levels; owing to erosion it is generally the 
atter deeper type of granite that is exposed in Precambrian areas. 
t is no coincidence that orthoclase and monoclinic feldspar approaching 
anidine have been found especially in high-level granites intrusive into 


ediments. 
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Similarity of Orthoclase and Microcline Granites 4 

Marmo’s opinion (1958a, p. 362) that both orthoclase and microcline P® 
granites are very similar rock types, tending to be aplitic, commonly ' 
pink, fine- to medium-grained rocks, mainly occurring in veins and dikes, PE 
is an unwarranted extrapolation from the doubtless many granites with ™ 
which he is familiar that display this character. Coarse porphyritic by 
granites emplaced in the later stages of mountain building and forming a 
large massifs are common both in Europe and Africa. Now, in their paper SU 
on the Hercynian Azegour granite (Morocco) MARMO and PERMINGEAT | 
(1957) describe this orthoclase granite as being postkinematic while very ph 
similar Precambrian microcline granites to which they refer would be ™ 
late-kinematic. MARMO (1958a, p. 362) states in addition that the Pre- WU 
cambrian late-kinematic microcline granites are commonly very similar lon 
to younger postkinematic orthoclase granites and cannot be distinguished Bi 
from them in hand specimens or in the field, the only difference ap- hi 
parently being the nature of the potash feldspar. It 

‘“Late-kinematic” and ‘“postkinematic” thus have apparently come © 
to indicate merely whether a granite carries microcline or orthoclase. It ™ 
is considered that this use of tectonic terms for a mineralogical classi- ™ 
fication is confusing. Whether a granite is late- or postkinematic is to 48 
be decided on structural evidence. The classification of granites as syn-, 2 
late- and postkinematic bodies was set up by EsKkoLA (1927, p. 138) ™ 
on the basis of structure and crosscutting relationships. 

It is certainly unwarranted to conclude from the nature of the potash 
feldspar alone that the Precambrian microcline granites have been ($ 
emplaced much more slowly than younger orthoclase-bearing counter- di 
parts which are entirely similar apart from the potash feldspar as re- W 
gards geological setting, contact relations, shape, structure, mineralogy, in 


texture and composition. gl 
N 

The Origin of Low-Temperature Mineral Assemblages in Granites n 

(0) 


MARMO (1958b) is puzzled by the apparent contradiction between a 
the obviously magmatic intrusive character of late-kinematic microcline @ 
granites in the field and their low-temperature mineral assemblage BP 
(microcline-albite, implying non-magmatic crystallization) under the # 
microscope. This paradox is easily resolved: the assemblage is post- D 
magmatic. The low-temperature assemblages shown by many granites If 
are secondary, autometamorphic, and by themselves not inconsistent U 
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gmatic parentage of the rock as they can in most cases be proved 
‘e, generally by pseudomorphism, from an original higher-tem- 
> magmatic assemblage. This is evidenced by textural and mine- 
98 (textural: hypidiomorphic consolidation fabric, idiomorphic 
‘accessories and their preferential concentration in the older 
nstituents, oriented inclusions in feldspar, ete.; mineral: quartz 
lids, orthoclase relics in microcline, oligoclase relics in albite, 
ae mere occurrence of microcline and albite in a granite is not 
t to declare the rock to be non-magmatic in origin. 
a magmatically emplaced granite may through autometamor- 
wr autometasomatism) during cooling alter to a low-temperature 
assemblage, for instance muscovite-epidote-microcline-albite- 
\s in granites Marmo mentions. Such an assemblage denotes a 
eral facies, in itself inconsistent with magmatic crystallization. 
granites, and this is the point, it is found in conjunction with 
perature igneous fabrics and frequently in an intrusive setting. 
be realized that these low-temperature facies are reached in the 
f postmagmatic cooling. In alkali-rich granites the late and post- 
ic highly alkaline residual fluids act as the agents of internal 
iatism during the later stages of consolidation. In granites such 
ro refers to and which he reluctantly puts down as being non- 
ic in spite of appearances (“All field evidence illustrates their 
ic origin”, “‘...despite their undoubtedly intrusive character”, 
emplacement... could not take place in a molten state”, 
transformistic views can better explain the field observations 
MARMO, 1958b, pp. 19, 36, 40) there exists likewise a contra- 
yetween low-temperature mineral assemblage and high-tempera- 
ture, and this alone would suffice to show high-temperature, 
matic descent. Textures in contrast with the easily recrystallizing 
minerals become remoulded only by thorough metamorphism. 
hough MARMO (l.c., p. 24) states, “It is the composition and 
of the late-kinematic granites which offer the most serious 
is against the magmatic origin of these granites”, he does not 
cribe nor discuss their texture. In a magmatic granite the plagio- 
y have been entirely decalcified to albite, the biotite replaced 
ite, the monoclinic potash feldspar microclinized and the per- 
gioclase completely expelled, but still the original hypidiomor- 
ric and other magmatic textural features would persist in a 
ble form since the processes mentioned are essentially pseudo- 
The growth of late secondary quartz, albite (not the albite 


sc 
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produced by decalcification of primary plagioclase), muscovite, epidote, 
etc. attacks and may obscure the primary textural relations but often 
the crystallization of these late minerals along intergranular spaces and 
intragranular structural directions is evident. Thus late postmagmatie 
blastic textures may become superimposed on a primary magmatic 
fabric. In the more alkaline, especially the potash-dominant, granites 
the textural crystallization sequence is as follows: the initial magmatic 
hypidiomorphic consolidation texture is superseded towards the end of 
the magmatic phase by increasingly more replacive magmatic corrosion 
textures (potash feldspar and quartz), followed in a postmagmatic 
metasomatic phase by the more or less agressive blastic growth of pure 
replacement minerals and the recrystallization of older minerals. It is 
emphasized that in most granites the initial hypidiomorphic framework 
of the rock (evidenced especially by the earlier major components: 
biotite, hornblende and primary plagioclase) remains recognizable. The 
replacive processes are not inferred from the final results in which low- 
temperature minerals have completely superseded earlier higher-tempera- 
ture minerals (by recrystallization and neo-crystallization) but from the 
arrested intermediate stages to be seen in the same or other granites. 

In a similar way a magmatically intruded dolerite may have been 
completely autometasomatized (spilitized) to an albite diabase in which a 
low-temperature albite-chlorite-serpentine-epidote assem blagere places the 
original high-temperature labradorite-pyroxene-(olivine) assemblage. The 
high-temperature fabric of the rock is preserved or remains recognizable. 

Only rocks of granitic mode and norm which show low-temperature 
minerals in a relatively low-temperature texture (certain granoblastic 
quartz-microcline-albite-mica assemblages) may present difficulties in 
evaluating a possible magmatic origin. In that case the presence or 
absence of other magmatic texture relics such as the preferential distri- 
bution of primary accessories (SCHERMERHORN, 1956a, c) may in addi- 
tion to field and other evidence yield valuable clues as to the origin 
of the rock. 

If as Marmo believes the late-kinematic granites had been emplaced 
in a “solid” state mobilized by a small amount of water, protoclastic 
textures should be common which is not the case. Also, the intricate 
fissure-infilling apophyses at many granite contacts indicate that the 
material was emplaced in a mobile essentially fluid state. Metamorphic 
and metasomatic phenomena at granite contacts likewise show that such 
granites were emplaced at relatively high temperatures — for instance, 
the magmatic andesine in a granite and the metasomatic andesine formed 
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in the wall rock of that granite crystallized at the same stage of mineral 
development; this cannot be explained by assuming that the andesine 
crystals in the granite already existed when the granite was emplaced 
as a solid mass. The concept of granite emplacement by “plastic erystal- 
line flow’ in solid bodies, even when taking into account “stress recrys- 
tallization”, does not stand up to petrographic examination. When 
partly or completely crystallized granite is forced to move, as for instance 
in the outer parts of granite bodies owing to the upward pressure of the 
unconsolidated inner parts, resulting in gneissic borders, (blasto)proto- 
clastic to (blasto)mylonitic granulated textures are superposed on the 
primary igneous fabric altering or even obliterating it. Normally granites 
do not display such textures. 

It would seem that speculations on the origin, the emplacement and 
the mode of crystallization of granites are vain when not taking into 
consideration the crystallization sequence as revealed by texture. 


Conclusions 


It must be concluded that the existence of primary microcline in 
granites remains unproved, that the crystallographic arguments for 
derivation of cross-hatched microcline from monoclinic potash feldspar 


stand unshaken, that the evidence at hand (experimental, petrographic 
| and geologic) indicates that most if not all microcline in granites is of 


monoclinic ancestry, that the albite in albite granites is postinagmatic 
and that potash feldspar and plagioclase are closely related in their 


evolution during the later stages of granite formation in the processes 


of perthitization, triclinization and decalcification. 

Moreover, the distribution of orthoclase in Precambrian granites is 
still insufficiently known for want of more precise data on their potash 
feldspar. The great Precambrian areas of the world lie mostly still out- 
side the range of specialized study except for the Fennoscandian Shield 
(it is perhaps no coincidence that here orthoclase-bearing granites have 
been found) and have been mapped, as in Africa, mainly by field geolog- 
ists with neither the time nor the equipment to distinguish carefully 
between the various potash feldspar modifications. Only the rarer rock 
types such as charnockites have received more attention and orthoclase 
has been found in them. Even in Europe and North America it is only 
in the last decade or so that granite has come to be restudied more 
closely, perhaps under the influence of the transformationist challenge. 
It is felt therefore that it is too early to state categorically that Pre- 
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cambrian granites are microcline granites except for the Finnish rapa- 
kivis and granulites. All that can be said at present is that microcline 
is more abundant and orthoclase less common in Precambrian than in 
later granites. 

Thus far there is no reason to jettison the actualistic principle and 
Precambrian granites do not seem to be significantly different from 
younger granites or to have been emplaced in different ways. 
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On the paper “Orthoclase, Microcline 
and Albite in Granites” by L. J. G. Schermerhorn 


By Vladi Marmo (Otaniemi, Finland) 


Well, well. The cited paper of SCHERMERHORN indicates clearly, how 
obviously similar phenomena in petrology can be interpreted in per- 
fectly different ways. He is a magmatically-thinking scientist and tries 
to find observations that fit into his theories. I myself also started my 
geological research as a magmatist. Later on, however, the progress 
in petrology, and my field observations caused me to change my mind 
in many respects. 

Dr. SCHERMERHORN’s undoubtedly sharp criticism is very welcome, 
because opposite opinions are just those which teach us to criticize our- 
selves. Still I was a little surprised that, in his paper, Dr. SCHERMERHORN 
categorically rejects every idea by myself, despite the fact that the only 
area referred to in his paper and studied by himself is in Portugal. My 
papers, on the contrary, deal with areas in Finland, West Africa and 
Marocco, not visited by SCHERMERHORN at the time he wrote his paper. 
Thus we are basing our statements on different observations. 

May I make the following brief remarks: 

1. SCHERMERHORN (p. 34): “Only rocks of granitic mode and norm 
which show low-temperature minerals in a relatively low-temperature 
texture (certain granoblastic quartz-microcline albite-mica assemblages) 
may present difficulties in evaluating a possible magmatic origin.” Here 
ist the point. Dr. SCHERMERHORN pays much attention to granite types, 
which are inessential for Fennoscandian or Sierra Leonean Precambrian 
areas. On the contrary, the vast majority of the granites taken as late- 
kinematic in Finland, are in full accordance with the SCHERMERHORN’S 
description of “difficult granites’ cited above and exactly similar are 
the granites forming the metasome of migmatites, as well as the late- 
kinematic granites of Sierra Leone, or the microcline-aplite veins often 
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cutting the Precambrian rapakivi and the post-kinematic Alpine granites. 
They are neither “occasional” nor “certain”, but very common and 
wide-spread within the Precambrian areas of Fennoscandia, West-Africa 
and Canada. 

All the statements ever made in my papers claim the presence of 
primary microcline, and non-magmatic emplacement preferably under 
hydrothermal conditions, just and exclusively for such ‘‘problematic late- 
kinematic” granites. The microcline is, in my opinion, also primary if 
formed during granitization (which sometimes may be almost the same 
as feldspathization) of syn-kinematic rocks, providing it took place at 
moderate temperature. Otherwise (or if the growth of crystals is less 
sluggish, as is the case if authigenic potash feldspar is formed in sedi- 
ments) orthoclase will be formed. Because SCHERMERHORN pays but 
little attention to this, in my opinion very important, group of granites, 
he is probably less familiar with them, and this may also explain the 
sharpness of his criticism. 

2. Concerning the primary microcline (SCHERMERHORN, p. 15): If the 
initial stage of a potash feldspar is monoclinic, but the growth of the 
crystal remains sufficiently slow, it transforms into the triclinic form 
during growth. This does not contradict the statements of Laves and 
GOLDSMITH. The presence of intermediates between microcline and ortho- 
clase are very common in the rapakivi and Alpine orthoclase granites 
but unusual in the true microcline granites. They may be understood, 
if the formation of potash feldspar has been either less sluggish or taken 
place at somewhat higher temperature. I have always stressed, that both 
the time and the temperature conditions must be considered. 

If orthoclase granites are considered, there also two alternatives 
exist: either the microclinization took place after, or already during 
the growth of the crystals. These two alternatives cannot be distinguished 
petrologically. No theory for the development of cross-hatching has ever 
been given in my papers. Well cross-hatched microcline is also very 
common in rocks showing no evidence of stress. In such cases also it is 
usual for the triclinicity to be higher than 0.8, and in most cases examined 
by the present writer, it is more than 0.9. In the orthoclase-rich granites, 
this triclinicity is variable and much lower. The presence or absence of 
cross-hatching does not reflect the triclinicity. Unhatched microcline 
with 2Va = 75—80° of triclinicity 0.9 is not uncommon, according to 
determinations made by means of the U-stage and X-rays (from Ad). 


It is not apparent from SCHERMERHORN’s paper, how he determined the 
triclinicity. 
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3. Orthoclase and microcline granites (p. 30): When I said “orthoclase 
granite”, I meant a granite which predominantly contains orthoclase, 
but always some microcline, also. Such granites are very common in 
the Alpine chains, and there invariably contain a very perthitic orthoclase 
and microcline, but also some younger microcline of very high triclinicity, 
non-perthitic and occurring as very minute veinlets cutting both the 
(partly microclinized) orthoclase insets and the matrix. Exactly the 
same applies to the Precambrian rapakivi granite, which both in Fin- 
land and the Ukraine is emplaced in an old Precambrian basement. For 


| Alpine granites this has been described by Gysın, for instance, in several 


of his papers on the orthoclase granites of the Alps and Himalayas, by 
Marmo and PERMINGEAT for Marocco, and by various authors for many 
other Mesozoic granites in Europe including the granite of Skye mentioned 
by SCHERMERHORN (p. 31) as a “rare” type. The same is true for the 
orthoclase granites and syenites of the Andes, and also of the Urals, 
where this has been observed by myself when visiting some localities 
there. 

In the Precambrian, such granites are less common, but they still 
occur. Besides rapakivi and those mentioned by SCHERMERHORN (p. 30), 
there are still others. They do not, however, confirm SCHERMERHORN’S 


- view that they prove the monoclinic ancestry of all microclines. They 


merely indicate, that the orthoclase could be formed (elevated tempera- 
ture or less sluggish emplacement) in the basement also, and well sur- 
vive being microclinized though to a minor extend only. 

Concerning p. 31 of SCHERMERHORN: “The rapakivis... The preserva- 
tion of orthoclase is here due to freezing.” Why have common aplite 
veins cutting rapakivis, both in Finland and the Ukraine, not “‘frozen’’, 
but nevertheless contain cross-hatched homogeneous microcline of per- 
fect triclinicity, but no orthoclase? 

4, Late- and post-kinematic granites (p. 32): I have never concluded 
from the nature of the potash feldspar whether some granite is late- or 
post-kinematic. SCHERMERHORN refers to the papers of EskoLa. I would 
merely add that for Finland I have used the classification worked out 
by EskoLa himself, and for Sierra Leone, the field-work experience ob- 
tained from him. As regards the Alpine post-kinematic granites, ESKOLA 
also considers them as post-kinematic. 

5. Decalcification of albite in granites (p. 33): How can a total ex- 
pulsion of calcium from a “decalcified” granite be explained on a suffi- 
ciently large scale as to cause a body several kilometers in the width 
and length completely and homogeneously to lose its calcium? Albitized 
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rocks (including granites) are well known. There the calcium has gone 
to form new minerals (e. g. epidote). But there exist large bodies of 
granites (those I am mainly dealing with in my papers) which contain 
more than 4%, Na,O, and only 0.5—0.7% CaO. A really albitized “albit- 
ite” adjoining the chromite body at Kemi, Finland, on the other hand, 
contains albite with 1—2% An, but the whole rock has as much as 4% 
CaO. SCHERMERHORN (p. 24): ‘Ca and Al expelled may either go to form 
epidote-zoisite or else migrate altogether in which case their fate may be 
obscure.” Is this a logical conclusion? Ca and Al do not move very easily, 
as compared with the alkalis; and as mentioned above, they usually 
stay in the rock even if it is albitized. This question has been dealt with 
in another of my papers to be issued in 1961 (Bull. Comm. géol. Fin- 
lande). 

6. All that I have tried to say in my papers, may be resumed as fol- 
lows: 
— Granoblastie granites containing microcline of high triclinicity and 
albite, and often tending to be aplitic, include a large majority of the 
Precambrian late-kinematic granites, as well as the aplites often cutting 
the orthoclase granites. They cannot be of magmatic origin, but probably 
have been emplaced under hydrothermal conditions and accumulated 
slowly. 
— The granites containing mainly orthoclase include very many post- 
kinematic granites (rapakivi, Alpine granites etc.). They may be of 
magmatic origin, but they may also have been formed in a similar way 
as microcline-granites, but at higher temperatures and more rapidly. 
— If the granitization proceeds at high temperature, orthoclase may 
likewise be formed. 


The Application of the Zonal Method 
3 for the Distinction between 
_ Low- and High-Temperature Plagioclase Feldspars 


| By Alfred Rittmann (Catania!)) and Essam E. El-Hinnawi (Cairo?)) 


With 4 figures in the text 


Summary 


The authors propose a supplementary operation to the zonal method which, 
| with the aid of two nomograms, permits the rapid distinction between low- and 
high-temperature plagioclases. 


Zusammenfassung 


Die Autoren schlagen eine zusätzliche Methode zur Zonenmethode vor, die mit 
Hilfe von zwei neuen Nomogrammen erlaubt, Hoch- und Tieftemperatur-Plagio- 
kiase zu unterscheiden. 


Introduction 


Optical differences between low- and high-temperature plagioclase 
feldspars have been recorded by several authors so by SPENCER (1937), 
KOHLER (1941a, b), TUTTLE and BOWEN (1950, 1958), SCHWARZMANN 
(1956), BURRI (1956a, b) and SMITH (1958). KAADEN (1951) carried out 
rather extensive optical studies on natural plagioclases with high- and 
low-temperature optics. 

As shown by BuRRI (1956b) the distinction between the low- and 
high-temperature states, by precise optical measurements and their 
evaluation to the Euler angles for stereographical constructions may 
become an important method of identification. Later on, SMITH (1958) 
and TurrLE and BowEN (1958) found that the optical axial angle can 
serve as a distinctive property, provided that the composition of the 


1) Istituto di Vulcanologia, Catania (Sicilia). 
2) National Research Centre, Dokki, Cairo. 


42 A. Rittmann and E. E. El-Hinnawi 


plagioclase has first been determined by the aid of the immersion method 
using the determinative curves of CHAYES (1950). SMITH (1958) showed 
that the limits of distinction by this method lie within the ranges of 
An 0—40% and An 60—90%. 

Using universal stage methods, a determination of low- and high- 
temperature plagioclase feldspars can be carried out by the Fedoroff 
method (MARFUNIN, 1958). Both the Fedoroff method, and the dihedral 
angle method introduced by DEBENEDETTI (1960) have certain limita- 
tions because they cannot be used in the case of microlites or strongly 
zoned crystals. Only the zonal method introduced by RITTMANN in 
1929 is applicable in such cases as well. Although this method was not 
accepted by some authors e. g. BARBER (1936), yet most others e.g. 
TURNER (1947), Emmons (1943), POLDERVAART (1950) etc. have admitted 
its rapidity and convenience as compared to the Fedoroff method. On 
the other hand it had hitherto the disadvantage of not permitting the 
distinction between high- and low-temperature optics. 

The aim of the present paper is to present a supplementary procedure 
to the zonal method which permits a rapid distinction between the 
low- and high-temperature plagioclase feldspars. 


Procedure for the distinction between low- and high-temperature plagioclase 
feldspars 


In connection with the zonal method, the distinction between the 
high- and low-temperature plagioclase feldspars can very easily be 
effected by measuring two additional extinction angles: Chosing a sec- 
tion of a plagioclase in which the plane of twinning is (010) and which 
permits the direction [100] being put parallel to the axis of the micro- 
scope, one proceeds in the following manner: 


1. Rotate the slide about the axis “n’’’) till the trace of (010) is strictly 
parallel to the N-S wire of the eye-piece. 

2. Incline the slide about the axis “h” till the trace of (010), or small 
lamellae of the albite twins respectively, appear as thin and sharp 


as possible. The plane (010) then lies perpendicular to the control 
axis C. 

5) axis perpendicular to the section 
N-S axis 

E-W control axis 

axis of the microscope 


Told 
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3. Rotate about the axis C till the trace of the cleavage plane (001) 
appears sharpest. The direction [100] then coincides with the axis M 
of the microscope. 

4. Rotate the stage about M to the nearest position of extinction (which 
is X’) and read the extinction angle e. 

5. Turn back to the position of 3, incline 20° to the right about the 
axis “‘h”’ and determine the extinction angle e’ for this new direction 
of observation. 

6. Repeat No. 5 but this time inclining 20° to the left about ‘“h” from 
the position 3 and there after determining the extinction angle e”. 


Concerning the signs of e, e’ and e”, it should be noted that they 
are positive if the vibration direction of X’ (n,') lies within the acute 
angle formed by the traces of (010) and (001), and negative if X’ (n,’) 
lies in the obtuse angle. e’ and e” have opposite signs in acid oligoclases, 


NOMOGRAM I 
Fig. 1 
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in albites both are negative, and in all intermediate and basic plagio- 
clases both are positive like e itself. 

In small sections it may become diffieult to distinguish between the 
acute and the obtuse angle, both being near to 90°. In this case the re- 
fractive index may be used for determining the sign of e, e' and e”, 
which is negative if the refraction of the plagioclase is less than that of 
the Canada Balsam. 

After having thus determined the three extinction angles e, «’ and e”, 
one forms the arithmetic sum (e'+e”) and plots it, as also the value 
of e on the nomogram fig. 1 which, for the rest, is self explanatory. For 


NOMOGRAM I 
Fig. 2 
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further control it is advisable to calculate the two differences (e—e') 
and (e—<”), and plot them and the value of e in the second nomogram 
shown in fig. 2. It is easy to decide from these nomograms, whether 
one is dealing with high- or low-temperature optics or with a transi- 
tional state. In the latter case the An% can be obtained by interpolation. 

The two nomograms have been constructed by making use of the 
high-temperature optical data reported by several authors and after 
slightly correcting the [100] position in one of the stereograms of 
KAADEN (1951), which was slightly erroneous. The corrected position 
is shown in fig. 3. The optic axial angle has been taken as being 46° 
for high temperature albite, as this agrees with many reported values 
e. g. the recent ones of SMITH (1958). 
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Having determined whether one is dealing with low- or high-tempera- 
ture plagioclases the An% and the prevailing twinning laws can be 
determined by the usual procedure of the zonal method. Fig. 4 shows 
the relation between the An% and the extinction angle e from which 
the An% can be determined. This diagram was originally published by 
RITTMANN (1929) and is here completed with respect to the high- 
temperature curves. : 

It must be noted that in the present nomograms, the high-temperature 
curves are constructed on the basis of the migration curves for the 
“maximum” high temperature optics of natural plagioclases so far recorded. 


albite 


carlsbad 


È in zone 1 (010) 


Fig. 4 
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BENEDETTI (1960) and some others, it is not correct to speak about exact 
optical properties of “maximum” high-temperature plagioclase feldspars, 
as in these a state of ‘disorder’ exists. Attempts to attain a state of 
“order”, i.e. to change to a low temperature state, cause the optical 
properties to vary, and so plagioclases are sometimes found that are in 
a “intermediate phase” or a “transitional state” and have optical 
properties lying between those of the low-temperature and the “maxi- 
i mum” high-temperature states. 

The suitability of the present adaptation of the zonal method for 
| distinguishing between high- and low-temperature plagioclases has been 
| verified by its application to some Etnean lavas and some types of 
| pegmatites. 
. 


| 
| 


| As has been indicated by previous authors, e. g. LAVES (1960), DE- 
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Ein neues Diagramm zur Bestimmung der Plagioklase 
mit Hilfe der Euler-Winkel 


Von Glauco Gottardi (Pisa, z. Zt. Zürich) 


Mit 1 Textfigur 


Summary 


A new diagram is proposed, which allows a simple deduction of both composi- 
tion and thermal state of a plagioclase from the knowledge of its Euler angles. 


Die Bestimmung der Indikatrixlage in Plagioklasen hat in den letzten 
Jahren ein bemerkenswertes Interesse gefunden, als einzige Methode, 
die es ermöglicht, gleichzeitig Zusammensetzung und thermischen Zu- 
stand zu bestimmen. 

Burri (1956) hat gezeigt, wie die Indikatrixlage durch nur drei Win- 
kel (die Euler-Winkel) vollständig definiert werden kann, und durch 
eine sorgfältige Analyse der Literaturdaten hat er Kurven der drei 
Euler-Winkel für die T. T.- und die H. T.-Plagioklase angegeben. Wenn 
man es mit echten T. T.- oder H. T.-Plagioklasen zu tun hat, dann ist 
es möglich, durch die Burri-Kurven sowohl den An-Gehalt als auch den 
thermischen Zustand abzuleiten. Bei den intermediären Plagioklasen 
(d.h. die zwischen T. T. und H. T. gelegenen Übergangsstadien) kann 
man mit Hilfe dieser Kurven noch erkennen, daß sie intermediär sind, 
aber man kann nicht die Position zwischen den beiden extremen Zu- 
ständen sowie nicht den genauen An-Gehalt ableiten. In diesem Fall 
könnte man zwar das Stereogramm (BURRI, 1956, Tafel I) benützen, das 
aber etwas unpraktisch ist, oder auch wenig geeignet, wenn die Kuler- 
Winkel nicht sehr genau gemessen worden sind. 
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m Granit von der Insel Montecristo, Italien. 
A Granit von Linnarbu, Sardinien, Italien. 
@ Basalt von der Insel Capraia, Italien. 
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Es wäre also sehr günstig, ein einfaches Diagramm zur Verfügung zu 
haben, mit dem es möglich wäre, An-Gehalt und thermischen Zustand 
(im allgemeinen Fall, auch von intermediären Plagioklasen) von den drei 
Euler-Winkeln eines bestimmten Plagioklases abzuleiten. Es handelt sich 
dabei um die graphische Darstellung der Abhängigkeit zweier Variablen 
(An-Gehalt, thermischer Zustand) von drei Variablen (OP RO dio 
Euler-Winkel). Da eine anschauliche Darstellung im 5-dimensionalen 
Raum nicht möglich ist, muss nach einer solchen in 3 Dimensionen ge- 
sucht werden, indem man zum Beispiel die Werte der drei Euler-Winkel 
auf drei orthogonale Achsen aufträgt. In einem solchen Diagramm sind 
die T. T.- bzw. H. T.-Plagioklase von An, bis An, ) durch eine Kurve 
dargestellt; alle intermediären Plagioklase entsprechen Punkten, die auf 
einem „Band‘ zwischen den beiden Kurven liegen. Alle Punkte, die sich 
| nicht auf dem „Band“ befinden, entsprechen ‚„unmöglichen‘“ Euler- 
Winkel-Tripeln (wobei natürlich der experimentelle Fehler zu berück- 
sichtigen ist). Leider ist aber auch ein solches Diagramm immer noch 
unpraktisch. Es ist aber möglich, es auf zwei Dimensionen zu projizieren; 
eine einzige Projektion ist aber ungenügend, man muss das dreidimen- 
sionale Diagramm in den verschiedenen Richtungen projizieren, je nach 
dem An-Gehalt, um eine brauchbare Darstellung zu bekommen. Die 
_ Fig. 1 zeigt die Projektion auf die (6, ¥)- Ebene und ist geeignet für 
| An-Gehalte von 20% bis 50%. Im Diagramm sind Linien @ = konst. 
eingezeichnet. Diese sind der Einfachheit halber, und weil wir vorläufig 
nichts Genaueres darüber wissen, als Gerade angenommen, es könnten 
aber auch irgendwelche Kurven sein. Klar sind die (diekausgezogenen) 
Kurven der T. T.- bzw. H. T.-Plagioklase ersichtlich. Hat man die drei 
Euler-Winkel gemessen, zeichnet man die drei Geraden, die den gefun- 
denen Werten entsprechen, in das Diagramm ein. Als Schnittfigur der 
drei Geraden wird man in der Regel ein Dreieck (im Idealfall einen Punkt) 
erhalten, dessen Schwerpunkt gesucht werden muss. Aus der Position 
dieses Punktes ergibt sich sowohl die Zusammensetzung als auch der 
thermische Zustand. Als Beispiel sind im Diagramm einige Punkte ein- 
getragen: fünf intermediäre Plagioklase aus einem kleinen Granit-Ba- 
tolith, fünf T. T.-Plagioklase aus einem anderen Granit und drei H. T.- 
Plagioklase aus einem Basalt. 

Ähnliche Diagramme kann man für basische Plagioklase zeichnen. 
Für saure Plagioklase (ab An,;) muss man ein einfaches (®, Y)-Dia- 
gramm benutzen, denn es ist bisher mangels ausreichender Daten 
noch nicht möglich, die Kurven zu zeichnen, auf denen © konstant 


ist. 
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Labradorit aus Plateaubasalt von Ostgrönland 


Von Eduard Wenk, Otto Grütter und Hans Schwander (Basel) 


Mit 1 Textfigur 


Abstract 


| Large, only very weakly zoned, labradorite phenocrysts (Or 1.2 mol.%, Ab 
| 32.5%, An 66.0%, Strontium-felspar 0.3%) from an olivine-bearing basalt 
(plateaubasalt) have been optically and chemically investigated. The orientation 
| of the indicatrix is defined by the following Euler angles: ® 50°, Y 24°, @ 25°; 
and by 2V,, 81°. Apparently low-temperature optics. 


Im Sommer 1958 arbeitete einer von uns (E. W.) im Gebiet der 
grossen Plateaubasalttafel im Scoresbysund als Mitglied der Dänischen 
Ostgrônland-Expeditionen unter der Leitung von Dr. Lauge Koch. An- 
lässlich dieser geologischen Untersuchungen wurden Proben der dort 
sehr verbreiteten porphyritischen Basalte mit grossen Plagioklas-Ein- 
sprenglingen gesammelt. Diese Kristalle erwiesen sich unter dem Mikro- 
skop als auffallend einheitlich und frei von Einschlüssen. Zonarstruktur 
äussert sich erst in der schmalen Randpartie der Feldspäte. Da es sich 
bei der reich gegliederten Plateaubasaltserie nach dem Feldbefund um 
einwandfreie Oberflächenergüsse handelt — sind doch zwischen den ein- 
zelnen Basaltplatten Arkosen mit Mineralfragmenten vulkanischen und 
metamorphen Ursprungs und auch kohleführende sandig-tonige Sedi- 
mente eingeschaltet —, so ist dieser Befund bemerkenswert. 

Die beste Probe, Gaa. 615, wurde für diese Studie ausgewählt. Sie 
stammt vom markanten Eckpfeiler am Nordufer des Gaase Gletschers, 
rund 11km westlich des Westendes von Gaase Fjord im südwestlichen 
Teil des Scoresbysundes. Der 1250 m über Meer gelegene Fundort zeigt 
70°03’ nördliche Breite und 28°45’ westliche Länge. 

Das Muttergestein ist ein olivinführender Basalt mit bis 4 cm grossen 
Plagioklasen in einer feinkörnigen, schwach fluidalen pilotaxitischen 
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Grundmasse. Die Matrix besteht aus feinen Plagioklasleisten, Pyroxen, 
serpentinartigen Pseudomorphosen nach Olivin und Erz. Die grobpor- 
phyritische Ausbildung liess es nicht ratsam erscheinen, das Gestein 
chemisch zu analysieren. Dafür wurde ein aus der Umgebung stammen- 
der, feiner porphyritischer Typ (Gaa. 661) zur Analyse ausgewählt. Die 
Spektralanalyse dieses feinblasigen Basaltes mit Labradorit-Einspreng- 
lingen ergab folgendes Resultat: 


SiO2 51,9 Gew.% si 135 
A1203 13,1 al 20 
Fes03 1,8 fm 45 
FeO 9,9 c 28 
MnO 0,22 alk vi 
MgO 5,3 ti 4,5 
CaO 10,0 mg 0,45 
Nas0 2,4 k 0,13 
K20 0,6 qz Ti 
TiO2 253 Sp. G. 2,91 
P205 0,43 pykn. 
Hs0 2,8 

Summe 100,25 Analytiker: H. SCHWANDER 


Gleich wie bei manchen der an anderer Stelle zu publizierenden Ba- 
saltanalysen aus dem Scoresbysund zeigt sich auch hier eine schwache 
Übersättigung an SiO,. Es muss in diesem Zusammenhang erwähnt 
werden, dass in diesen Plateaubasalten neben Zeolithen auch Opal und 
Chalcedon als Drusen- und Zwickelmineralien weit verbreitet sind. Im 
übrigen zeigt die Analyse den für die brito-arktische Provinz typischen 
Chemismus, entsprechend dem hawaiitischen Magmatypus von P. Niger. 

In der Absicht, einen neuen Fixpunkt für die Plagioklasbestimmungs- 
kurven zu gewinnen, wurde auf die Untersuchung der Labradorit- 
Einsprenglinge besondere Sorgfalt verwendet. 


Optische Untersuchung 


Sie wurde, um zugleich Auskunft über die Zuverlässigkeit der Fedo- 
row-Methode zu erlangen, an den gleichen zwei Dünnschliffen durch 
zwei Analytiker ausgeführt, die unabhängig voneinander und mit ver- 
schiedenen U-Tischen und Mikroskopen arbeiteten. Beide sichteten ihre 
Messwerte selbst, und zwar nach verschiedenen Methoden. 

Der eine von uns (E. W.) verwertete von seinen Messresultaten nur 
jene, welche eine sehr genaue Konstruktion der Karlsbad- und der 
Komplex-Albit-Karlsbad-Zwillingsachsen — ohne wesentliche Fehler- 
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_dreiecke — ergaben. Bei der Auswahl spielte es keine Rolle, ob die Pro- 

jektionsorte der optischen und kristallographischen Bezugsrichtungen 
auf oder neben die bisherigen Migrationskurven fielen oder ob die Vek- 
toren unter sich divergierten. Der genannten Anforderung genügten die 
Messungen an den verschiedenen Zwillingsindividuen von drei grossen 
Einsprenglingen, wie sie auch zur Gewinnung des Analysenpulvers ge- 
dient hatten. Bestimmungen an kleineren Körnern ergaben keine für 
Präzisionsmessungen noch zulässige Symmetrie. Wir schreiben die Prä- 
zision hauptsächlich der angewandten Methodik zu: Am Drehtisch 
wurden alle Vektoren der verzwillingten Grosskörner mehrfach einge- 
messen, und zwar nach folgendem Schema: Gleich wie der Astronom 
mit Fernrohr-links, Fernrohr-rechts arbeitet, wurden die verschiedenen 
Richtungen alle sowohl bei einem gegebenen Winkel n (Azimut), als 
auch in 180°-Stellung erfasst, hauptsächlich um die Präzision der Ab- 
lesung h (Bügel-links, Bügel-rechts) zu erhöhen. Bei heiklen optischen 
Messungen erwies es sich zudem als vorteilhaft, in jeder der beiden Aus- 
gangslagen von n die Dunkelstellung beim Schaukeln um die K-Achse 
jeweils von verschiedenen Seiten her einzufangen. Es wurde zum Bei- 
spiel der Winkel n bei k 340°, der Winkel h bei k 20° korrigiert und 
durch mehrfache Wiederholung dieser Operation ermittelt. Darauf 
wurde dieselbe Dunkelstellung durch Korrektur von h bei k 340°, n bei 
k 20° auf analoge Weise eingestellt. Die sich gegenseitig überprüfenden 
Daten geben Einblick in die Zuverlässigkeit der Methode und decken 
eventuelle Ungenauigkeit sofort auf. Unserer Erfahrung nach spielen 
bei Präzisionsmessungen die genaue Zentrierung des U-Tisches und 
genaue Einstellung der Höhe des Dünnschliffes eine entscheidende Rolle. 
Wer die Höhenlage der Glasplatte beim Wechseln des Dünnschliffes nicht 
korrigiert, genügt bloss den Anforderungen petrographischer Routine- 
arbeit. 

Die Resultate der Präzisionsmessungen an sieben nach dem Karlsbad- 
und dem Komplex-Albit-Karlsbad-Gesetz verzwillingten Individuen von 
drei Einsprenglingen wurden in das Wulffsche Netz mit Durchmesser 
40 cm eingezeichnet und graphisch in die Position senkrecht zur Zone 
[001] transformiert, worauf die Eulerwinkel für jedes Individuum ein- 
zeln abgelesen wurden. Sie lauten: 


Korn A Korn B Korn C 
inde Ind. 2 Ind. 3 Ind. 1 Ind22 Ind. 1 Ind. 2 
D 52150 5314° Do Ole 491° 4613° 47° 
Ca Dike 26° 261° 23150 290 232/3° VI 
(0) 3415° 34° 36° 3612° IT on SEO 
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Die Zahlen lassen erkennen, dass die Messungen an den verschiedenen 
Individuen des gleichen Zwillingsstockes sehr wenig streuen; dass aber 
die Winkelwerte von verschiedenen Körnern deutlich voneinander ab- 
weichen. Man darf daraus die Schlüsse ziehen, dass die Messfehler bei 
der angewandten Technik 1° nicht übersteigen; dass jedoch die Zusam- 
mensetzung oder der Ordnungsgrad der drei Einsprenglinge nicht über- 
einstimmen. Die von Korn A am deutlichsten abweichenden Zahlen für 
Korn C stammen von einem Karlsbadzwilling, dessen gemessene optische 
Symmetrieachsen genau rechtwinklig zueinander stehen und dessen 
Grosskreise «x, BB und yy sich genau in einem Punkte schneiden, so dass 
die Daten als zuverlässig betrachtet werden müssen. Korn C ist deutlich 
gegen das An-Ende der Migrationskurven gerückt und dürfte wenige 
Prozente basischer sein als Korn A. Die vor der Effusion der Laven ge- 
bildeten Grosskörner haben nicht alle die genau gleiche Zusammenset- 
zung und den gleichen Ordnungsgrad. Das arithmetische Mittel der 
Eulerwinkel der sieben Individuen lautet: 


1. D50,5° Y245° © 35,3° 


Der zweite optische Analytiker, Dr. A. Glauser, versuchte, die optische 
Orientierung auf zwei verschiedene Weisen zu ermitteln: 

1. Von jenen Karlsbad- und Komplex-Albit-Karlsbad-Zwillingsgrup- 
pen, welche recht gute Symmetrieverhältnisse in bezug auf die Zwillings- 
ebenen und -achsen ergaben, wurde ein synoptisches Stereogramm par- 
allel (010) erstellt. Dazu konnten zwei Karlsbad- und eine Komplex- 
Zwillingsgruppe verwertet werden mit insgesamt je 6 optischen Vektoren 
gleicher Art. Diese besetzen Streufelder mit höchstens 5° Durchmesser; 
ihre Schwerpunkte wurden graphisch ermittelt und darauf alle Vektoren 
in das Stereogramm senkrecht zur Zone [001] transformiert, aus dem 
folgende Eulerwinkel abgelesen wurden: 


2. D49° P22,5° 9 35,2° 


2. Ein weiterer Mittelwert konnte aus einer grösseren Zahl von ein- 
gemessenen Albit-, Karlsbad- und Albit-Karlsbad-Zwillingen gebildet 
werden, deren Zwillingsachsen konstruiert wurden. Die Schwerpunkte 
ihrer Fehlerdreiecke lieferten ein Sammelstereogramm senkrecht ng (ana- 
log den Tafeln 2 und 5 von REINHARD, 1931). Darin zeigten die 12 
Zwillingsachsen des Albitgesetzes eine eng begrenzte Häufungsstelle mit 
deutlicher Zunahme der Poldichte gegen den Schwerpunkt hin. Während 
die wenigen Zwillingsachsen des Komplex-Albit-Karlsbad-Gesetzes eben- 
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falls recht nahe beieinander lagen, streuten diejenigen des Karlsbad- 
Gesetzes stärker; der maximale Abstand dieser acht Zwillingsachsen be- 
trug 6°; ihr Schwerpunkt wurde visuell bestimmt und in das Zentrum 
der Projektion transformiert. Bei dieser Umformung kam der Schwer- 
punkt für (010) genau auf die Peripherie zu liegen; derjenige der Zwil- 
lingsachse des Komplex-Albit-Karlsbad-Gesetzes wich hingegen 114° 
von der theoretisch geforderten Lage ab. Bei dieser Auswertung des 
synoptischen Diagrammes, bei der also hauptsächlich die Lage der 
Karlsbad-Zwillingsachse berücksichtigt wurde, ergeben sich die Euler- 


winkel: 


3a. 850° W 24° © 33,5° 


‚ Stellt man jedoch im gleichen Diagramm auf die bloss durch vier Pole 
| repräsentierten, aber nahezu übereinstimmenden Komplex-Albit-Karls- 
bad-Achsen ab, sowie auf den statistisch gut belegten Schwerpunkt der 


(010)-Pole und korrigiert man die Karlsbadachse entsprechend, so lauten 


die Zahlen: 
3D. 200.5. 20257 034,5° 


Die Abweichungen zwischen den zwei Winkelreihen sind gering, und 
wir wissen nicht, welchen Daten der Vorrang zu geben ist. 

Eine weitere Reihe von Eulerwinkeln ergibt sich aus den unten 
folgenden Köhlerwinkeln. Der Winkel © (Winkel zwischen n, und der 
c-Achse) kann direkt aus den Kohler-Werten «x der Karlsbad- und 
Komplex-Zwillingspartner gefolgert werden. Wir zogen jedoch ange- 
sichts der vorhandenen kleinen Fehlerdreiecke das graphische Verfahren 


vor. Die aus den Köhlerwinkeln gewonnenen Eulerwerte lauten: 


4. 851° W24,8° 0 35,3° 


Konfrontiert man die oben angeführten und auf verschiedenen Wegen 
gewonnenen Winkel, so zeigt sich, dass die Abweichungen vom Mittel- 


_wert gering sind (siehe Figur 1): 


D ve (©) 
ib, 50,5° 245° Boson 
2 49° LA 35,22 
3a 50° 24° 338. 
3b 50,5° 25° 34,52 
4. ole 24,8° 90,90 
Mittelwert 50,2° 24,22 34,8° 


idem, abgerundet 50° 24° 35° 
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(010) 


Pie le i ic [oot] 


LOT SRO 


Fig. 1. Ausschnitt aus dem Stereogramm senkrecht [001] mit Positionen n, der 
im Text aufgeführten 7 Einzelmessungen, 5 Mittelwerte (12 feine Punkte) und des 
Hauptmittelwertes (grober Punkt). 


Nach Figur 9 von Burri (1956) interpretiert, ergeben sich folgende 
Zusammensetzungen: 


a H 
® 50° entspricht 66% An 60% An 
W 24° entspricht 67% An 60% An 
© 35° entspricht 65—80% An 60—90% An 


Die Hoch- und Tiefkurven liefern also in bezug auf alle drei Winkel 
je übereinstimmende An-Werte. Die Zahlen der Tiefkurven entsprechen 
denjenigen der chemischen Analyse. 

Trägt man die festgestellte Lage der Indikatrix im Kristallgebäude 


in publizierte Fedorow-Stereogramme ein, so ergeben sich folgende 
Anorthitgehalte: 
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| [001] 
(010) [001] in (010) 
REINHARD (1931), mit Korrekturen 
nach SPAENHAUER (1933) 67— 68% 66— 67% 66% 
NIKITIN (1932) 705% AO ca. 70% 
VAN DER KAADEN (1951) Tiefkurven ca. 68% 67—68% 68% 
Hochkurven _ 60% — 
Ny ng N, 
BuRRI (1956) Tiefkurven OS ca. 67% 68—69% 
Hochkurven 61% 60% 60% 


Die Pole fallen erstaunlich gut auf die Reinhard-Kurven und ergeben 
hier auch An-Werte, die mit der chemischen Analyse gut übereinstimmen. 
Die Nikitin-Stereogramme zeigen in diesem Bereich, wie allgemein be- 
kannt ist, zu hohe An-Gehalte an. Von den Hochkurven von VAN DER 
KAADEN weichen die Projektionsorte stark ab. Auf den Diagrammen 
von BurrI liegen die Hoch- und Tiefkurven beim basischen Labradorit 
nahe beieinander: Die optischen Pole ergeben für beide Bahnen je über- 
einstimmende An-Werte und fallen eher etwas besser auf die Hochkurven. 
Die chemische Analyse zeigt jedoch, dass die Tiefkurven die zutreffenden 
Werte ergeben. 

Temper-Versuche zur Abklärung der Hochtemperatur-Optik sollen 
später am gleichen Material ausgeführt werden. 

Beim direkten Vergleich mit benachbarten Plagioklastypen ergibt sich 
folgende Reihe (wo Eulerwinkel nicht in der Originalliteratur enthalten 
sind, wurden sie der Arbeit von BURRI (1956) entnommen): 


Quelle Or | Ab | An E a |? | Fy 0 
MARFUNIN (1958) Tief 60 60 58 36,3 | 35 
idem Hoch 60 60 62 36 37,8) 
TsuBoI (1923) 5,0 | 32,6 | 62,4 65,6 61,3 | 38,2 | 36,3 
GLAUSER u. WENK (1960) | 1,2 | 36,1 | 62,7 63,4 513.0 25552 039,3 
Würrıne (1921—1924) 34 | 3257 | 63,9 66,1 46,1 | 22,2 | 34,7 
Gaa. 615, diese Arbeit 1527 1327018 66,8 67,1 50 24 35 
GLAUSER u. WENK (1960)| 2,1 30,5 | 67,4 68,8 43 15,2 | 35 
ENGELS (1937) 1,9 || 2973. 68,8 70,1 41,8 | 15,3 | 34,5 
TerTscH (1942) 70 70 34,5 6,0 | 33,5 
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Abgesehen von den Endpunkten 60% und 70% An sind in dieser 
Tabelle nur intermediäre und Tiefformen enthalten. Der neue Plagioklas- 
typ zeigt ähnliche Winkel wie der Labradorit aus Gabbroporphyrit von 
Grönland (Or 1,2; Ab 36,1; An 62,7), ist jedoch in bezug auf alle Vek- 
toren etwas gegen das Anorthitende hin verschoben. Andernteils ist er — 
von der Lage seiner Optik aus beurteilt — saurer als die drei unten in 
der Tabelle angeführten Feldspäte. Eigenartig ist sein Verhältnis zu 
Würrınes Labradorit von Pillau: Der Optik nach muss Gaa. 615 saurer, 
der Analyse nach aber basischer sein als dieser schon von vielen Autoren 
benutzte Fixpunkt. Wir schliessen uns der Folgerung von BURRI (1956, 
S. 563) vollständig an, dass die chemische Analyse des Labradorits von 
Pillau nicht im Einklang steht mit WÜLFINGs optischen Daten und dass 
eine Zusammensetzung 68% An wahrscheinlicher ist. Damit aber liesse 
sich auf Grund der optischen Daten die Zusammensetzung unseres 
neuen Labradorites aus Grönland ohne Widerspruch auf >63%, <68% 
An einengen. 

Wir sind damit beschäftigt, die Orientierung der Indikatrix von drei 
weiteren Labradoriten, deren chemische Zusammensetzung mit Gaa 615 
nahe übereinstimmt, festzulegen. Ihre optischen Daten werden uns in 
den Stand setzen, die Frage weiter abzuklären. 

Übrige optische Daten: 


2V, 81° (Mittel aus 25 Messungen zwischen 72° und 91°, 10 Messungen 
zwischen 80° und 81°). 


Einzelwerte Res 
ax 13612° 136° 136° 136° 136° 130, (136°) 
Albit-Gesetz | BB 120%° 125° 122° 123° 122° 12214° (122%°) 
yy 77° 69° HS 7315° 76° 7412° (75°) 
ax 73° 69° 6815° 67° 70%° 661° 
6915° 69° 7015° 67° 69° (OS) 
Karlsbad- | eee, diet. dB sg dee 
Gesetz 155% 155% 1542 7152771553 15312° (153°) 
| yy 115° 117° 11912° 116%° 12010° 
1197 WT 11677 7171585 21194753 11712° (117°) 
Komplex 125,124 21 Ze IDI 1292721233 1245 (128°) 
Albit-Karls- | BB 67° da le 69° 65° 68144° 68%° (64°) 
bad-Gesetz yy 144° 141° 146%° 148° 144° 147° 145° (144°) 
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Ausléschungswinkel (beobachtet) senkrecht zur Zone [100] in bezug auf 
(010): 374° (Kern), 37° (Rand). 

Köhlerwinkel, jeweils über Zwillingsachse gemessen (in Klammern sind 
jeweils die aus den Eulerwinkeln ® 50°, Y 24°, @ 35° sich ergebenden 
Köhlerwinkel beigefügt, siehe vorstehende Tabelle.) 

Lichtbrechung nach Immersionsmethode an Spaltstücken (001) im Na- 
Licht bestimmt (O. G.): n,’: 1,561, 1.21,869. 

Der Wert von n,’ ergibt nach den Kurven von TsuBor (1923) 61% 
bis 62% An, nach Emmons (1953) 63% bis 64% An; für n,’ ergeben 


y 
sich nach Tsusor 65% bis 66% An, nach Emmons 70% An. 


Chemische Analyse 


Das Analysenpulver wurde aus grossen Einsprenglingen durch Tren- 
nung mit dem magnetischen Separator Frantz und mit schweren Flüs- 
sigkeiten gewonnen. Die Spektralanalyse (H.S.) erfolgte nach den in 
dieser Zeitschrift, Band 40, 1960, Seite 289—311, dargelegten Methoden 
und gab folgendes Resultat: 


Si02 53,2 Gew.% Or 162 

AlgOz 29,5 Ab 3205 

Cao 12,9 An 66,0 

Nas0 3,5 Sr-Fsp. 0,3 = 

K20 0,2 Cn 0,0 

SrO 0,11 An 67,1 

BaO 0,01 Ab+An 

Fe2O; 0,5 d = 2,715 (mittels Schwebemethode 
Summe 99,92 20° C in Bromoform-Benzol- 


Gemisch bestimmt, O. G.) 


Plagioklase ähnlicher chemischer Zusammensetzung wie die Probe 
Gaa 615 scheinen in den ostgrönländischen Plateaubasalten und Dolerit- 
gängen ungemein verbreitet zu sein (siehe die Arbeiten in Meddelelser 
om Grönland von BACKLUND und MALMQUIST, 1932; WAGER and DEER, 
1937; RITTMANN, 1940). KROKSTRÖM (1944, S. 6) schreibt von den Pla- 
gioklasen der Olivindolerite: ‘We find that all the values fall between 
55% and 75% of anorthite, all except four being included within the 
limits 65+5% ”, und von den Plagioklas-Porphyriten erwähnt er (S. 26): 
“The plagioclase of the ground-mass and the phenocrysts are of essen- 
tially the same composition. In both cases the Fedorow stage measure- 
ments give the average value Ab 35, An 65”, und dieselbe durchschnitt- 
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liche Zusammensetzung führt der Autor auch für die Basalte an. Wie 
der in einer späteren Arbeit zu diskutierende Vergleich von normativem 
und modalem Anorthitgehalt der tertiären Plateaubasalte Ostgrönlands 
zeigt, ist dieser basische Labradorit viel verbreiteter als es die Magmen- 
zusammensetzung verlangt. Es sei darauf aufmerksam gemacht, dass 
dieser statistisch überdurchschnittlich häufige Plagioklastyp der idealen 
Zusammensetzung 66,6% An sehr nahe kommt, auf welche DE VoRE 
(1956) auf Grund seiner Studien über die Bindungsenergie aufmerksam 
gemacht hat. 

Die neuen Daten sollen später der Konstruktion neuer optischer Be- 
stimmungsdiagramme der Plagioklase dienen, unter Verwertung aller 
zur Zeit erhältlichen Literaturangaben. Dieses Projekt der Arbeitsge- 
meinschaft ©. Burri—R.L. Parker—E. Wenk (Zürich-Basel) wird durch 
die „Fritz Hoffmann-La Roche-Stiftung zur Förderung wissenschaftli- 
cher Arbeitsgemeinschaften in der Schweiz‘ unterstützt. Wir danken 
dem Kuratorium der Stiftung für die Übernahme eines Teiles der Un- 
kosten der hier vorgelegten Untersuchungen. Ebenso sind wir den 
„Dänischen Expeditionen nach Ostgrünland‘ verpflichtet und danken 
dem Expeditionsleiter Dr. Lauge Koch für die Gelegenheit zum Sammeln 
des Materials und für die Finanzierung der Basaltanalyse. 
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Etude par diffraction des mineraux argileux 
de vases méditerranéenes 


Par R. E. Grim et J.-P. Vernet (Urbana, U. S. A.1)) 


Avec 2 figures dans le texte 


Abstract 


Samples obtained from the sea bottom in the vicinity of the islands of Capri 
and Sardinia have shown the following mineral composition of their clay fraction: 
illite, chlorite, kaolinite, and montmorillonite in a mixed-layer assemblage. These 
determinations have been made by X-ray diffraction. Quantitative estimates and 
petrographic examinations show that the montmorillonite is of volcanic origin 
and is altered to produce mixed-layer structures. The alteration continues with 
the formation of illite from the mixed-layers. No variation in the abundance of 
kaolinite has been observed. The alterations mentioned above are functions of 
the thickness of the sediments. 


Introduction 


Situation des échantillons 


Deux échantillons nous ont été remis par G. BOTTERON. Ils ont été 
récoltés au cours de plongées avec le bathyscaphe ,, Trieste‘, au SSH 
de l’île de Capri, l’un sur un fond vaseux à 4 kilomètres de la côte, à 
1090 m. de profondeur (Latitude N 40° 31’, Longitude E 14° 15’), et 
l’autre sur un éperon rocheux à —450m. (Latitude N 40° 51’ 43”, 
Longitude E 14° 14’ 12”) dont la pente évaluée à 80° était recouverte 
d’un voile de sédiments détritiques calcaires renfermant quelques 
éléments d’origine volcanique (BOTTERON, 1958). 

Les autres échantillons étudiés proviennent de quatre carottes pré- 
levées à 32,5 kilomètres de la côte de la Sardaigne, sur le parallèle de 


Naples, dans la mer Tyrrhénienne. Ils furent récoltés par M. A. B. 


1) Université d’Illinois, Urbana, USA. 
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RECHNITZER à bord du „Cormorano‘‘, par 1200 m. de fond, avec un 
carottier du type ‚Gravity Corer“. 

Le plan de situation (fig. 1) donne l’endroit exact des prelevements, 
ainsi qu'une esquisse géologique des côtes de la mer Tyrrhénienne, 
esquisse établie d’après la feuille No 38 de la carte géologique inter- 
nationale de l’Europe au 1 : 1 500 000. 


Méthodes d’études 


A. Examen au spectromètre à diffraction X des poudres de ces échan- 
tillons, sans sélection granulométrique. 

B 1. Mise en suspension de ces échantillons sans addition d’aucun 
réactif chimique; 2. prélèvement de leur fraction granulométrique in- 
férieure à 2 microns; 3. préparation d’agrégats orientés par sédimen- 
tation; 4. exécution des spectrogrammes par diffraction de rayons X 
sur ces agrégats orientés bruts, puis traités par le glycol (éthanediol); 
5. traitements accessoires au chlorure d’ammonium, au chlorure de po- 
tassium, au chlorure de magnésium et cuisson des plaquettes orientées 
à 450° et 550°. 


Estimation quantitive des minéraux argileux 


La méthode d’estimation quantitative des minéraux argileux par 
diffraction X, précédemment décrite par l’un des auteurs (JOHNS, GRIM 
et BRADLEY, 1954), a été utilisée. Elle est basée sur la mesure, faite sur 
le spectrogramme, des aires des différents pics?) des minéraux argileux. 


Exposé des résultats 


Au seul point de vue qualitatif, les deux échantillons récoltés au large 
de Capri renferment les minéraux argileux suivants: illite, chlorite et 
kaolinite, ainsi qu’un assemblage à couches mixtes (mixed-layer) de 
montmorillonite et, semble-t-il, de chlorite. La proportion de montmoril- 
lonite indépendante du mixed-layer est faible. Le mixed-layer est en 
quantité beaucoup moins importante dans l’échantillon essentiellement 


détritique de l’éperon rocheux (—450 m.) que dans la vase des sédiments 
profonds (— 1090 m.). 


2) Il s’agit, bien entendu, des maxima des courbes fournies par le diffractomètre 


à compteur de Geiger-Müller. 
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Les carottes prelevees au large de la Sardaigne sont des vases d’ap- 
parence très homogène. Elles ont une quarantaine de centimètres de 
longueur. De décimètre en décimètre une prise a été faite pour l’étude 
par diffraction X. La composition qualitative de la fraction argileuse est 
la même pour toutes les prises et pour toutes les carottes, soit: illite, 
chlorite et kaolinite, ainsi qu’un mixed-layer de montmorillonite et 
d’illite. Il y a très peu de montmorillonite en dehors de cet assemblage 
à couches mixtes. La proportion de la chlorite à la kaolinite est bien 
moindre que dans les deux échantillons provenant du large de l’île de 
Capri. 

Parmi les minéraux non argileux de ces échantillons de Sardaigne, 
on observe la présence d’une forte quantité de carbonate de calcium, de 
peu de quartz et d’une proportion très variable de feldspaths. Ceux-ci 
sont de la plus grande rareté, mais dans trois des dix-neuf prises étudiées, 
ils sont aussi abondants que le carbonate. 

Un double diagramme (fig. 2) nous permet de présenter les résultats 
quantitatifs obtenus avec les échantillons des quatre carottes prélevées 
au large de la Sardaigne. 

En abscisse sont portés les pourcentages des minéraux argileux et 
en ordonnée la profondeur en centimètres des différentes prises, mesurée 
à partir de la surface des sédiments. 


MIXED-LAYER 


0% 20 40 60% 20 40 % 


CAROTTES "SARDINIA" NOS. : | — 


Etude par diffraction des minéraux argileux de vases méditerranéenes 69 


Les minéraux argileux qui font l’objet de cet essai quantitatif ont 
été divisés en trois groupes: 1. le mixed-layer et les traces de mont- 
morillonite indépendante, 2. Villite, 3. la kaolinite et la chlorite, ce 
dernier minéral étant en quantité trop faible pour qu’il soit possible de 
le distinguer de la kaolinite. 

Le diagramme montre une augmentation du pourcentage du mixed- 
layer entre la surface et une profondeur de —20 cm., puis une dimi- 
nution très importante entre 20 cm et —40 cm. Une variation inverse 
est observable pour l’illite. Son pourcentage croît très nettement à partir 
de —20 cm. Le groupe kaolinite-chlorite varie d’une façon désordonnée, 
mais la proportion moyenne reste fixe aux environs de 35%. 


Discussion des résultats 


Toute cette zone de la Méditerranée est le siège d’une activité vol- 
canique ancienne et actuelle qui a fourni aux sédiments marins un ma- 
tériel détritique abondant. Les cendres volcaniques ont donné naissance 
à la montmorillonite. Il est intéressant de noter que cette montmorillo- 
nite apparaît toujours, dans la vingtaine d'échantillons étudiés, sous 
forme de mixed-layer, avec seulement des traces de montmorillonite 
indépendante de ce minéral composé. Cette observation est valable 
même dans le cas du matériel essentiellement détritique de sédimentation 
toute récente, récolté sur l’éperon rocheux au large de Capri (—450 m.). 
Il semble que la montmorillonite se dégrade rapidement en mixed-layer. 
Elle donne naissance à un phyllosilicate qui peut être une chlorite comme 
dans la région de Capri (—1090 m.) ou une illite comme au large de la 
Sardaigne. 

Dans les échantillons de Capri, la présence dans une proportion équi- 
valente de chlorite et de kaolinite est très aisément déterminable. Mais 
les échantillons de Sardaigne n’offrent pas la même facilité de discrimi- 
nation. Le pic à 14 À (001) de la chlorite est masqué par l’abondance 
du mixed-layer, et celui à 4,6 A (003) est difficilement décelable. Aussi 
la distinction a-t-elle été faite en utilisant le pic à 25° (2 0) qui corres- 
pond aux réflexions du plan (004) de la chlorite et du plan (002) de la 
kaolinite. Nous nous sommes servis des critères mis au point par W.F. 
BRADLEY (BRADLEY, 1954). Il apparaît que la chlorite est notablement 
plus rare que la kaolinite dans les vases des fonds marins du large de 
la Sardaigne. C’est là une différence certaine entre ces sédiments et ceux 
de Capri. Une analyse plus poussée montre que l’illite est le composant 
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non montmorillonitique du mixed-layer dans le cas des vases de Sar- 
daigne, tandis que, dans celles de Capri, c’est une chlorite. 

Si l’on tente maintenant d'interpréter ces résultats, il semble que l’on 
soit en présence du processus suivant: 

La montmorillonite dérivant d’un matériel d’origine volcanique 
donne très rapidement naissance, dans ce milieu marin, à un assemblage 
à couches mixtes de montmorillonite et de mica. Dans le cas des carottes 
prélevées au large de la Sardaigne, on observe que la proportion du 
mixed-layer montmorillonite-illite est maximum à une vingtaine de 
centimètres sous la surface des sédiments. Puis cette proportion décroît 
parallèlement à l’augmentation du pourcentage d’illite, ce qui suggère 
que ce mixed-layer donne naissance à une illite. 

La kaolinite, toujours dans les échantillons de carottes de Sardaigne, 
ne présente aucune variation quantitative. La chlorite qui l’accompagne 
est trop rare pour fournir une observation prêtant à des déductions suivies. 
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Tonmineralogische Untersuchungen an Glazialmergeln 
von Zollikofen und 


an den aquitanen Tonen und Mergeln von Pieterlen®) 


Von Tjerk Peters (Bern)?) 


Mit 4 Textfiguren 


Abstract 


Specimens of clay from glacial deposits near Bern and molasse deposits near 
Biel, Switzerland, were investigated by X-ray diffraction, differential thermal 
analysis, thermobalance and optical methods. The minerals found in the clay 
fraction are: illite, chlorite, montmorillonite, mixed-layer minerals, quartz, goethite, 
lepidocrocite, feldspars and calcite. The most important difference between the 
glacial clays and the molasse clays lies in the presence of montmorillonitic minerals 
- in the molasse clays and the absence in the glacial marl. 


Die vorliegende Arbeit bringt die Ergebnisse einiger tonmineralo- 
gischer Untersuchungen am Mineralogisch-petrographischen Institut der 
Universitat Bern. Es wurden einerseits Proben aus Glazialablagerungen 
analysiert, andererseits einige Molasseproben. 

Die Proben quartärer Glazialablagerungen stammen aus der Ton- 
grube der Ziegelei Zollikofen bei Bern (Koord. 601.5/204.4). Es handelt 
sich um graue und graublaue, fette Mergel. Darin finden sich vereinzelt 
oder stellenweise in Linsen angehäuft bis 4 dm? grosse, gut gerundete 
Gerölle. Mergel dieser Art sind in der Umgebung von Bern weit verbreitet. 
Nach M. LucEon (1907), der diesen Mergel als Ton bezeichnet, bildet 
diese Serie einen Teil einer Grundmoräne des Aaregletschers aus der 
letzten Eiszeit. Ob es wirklich eine eigentliche Grundmoräne ist, scheint 


1) Erscheint gleichzeitig als „Beiträge zur Geologie der Schweiz, Geotechnische 


Serie, Kleinere Mitteilungen Nr. 23°. 
2) Mineralogisch-petrographisches Institut, Universität Bern. 
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dem Verfasser keineswegs als erwiesen. Eher handelt es sich um eine 
lacustrische Ablagerung unmittelbar vor oder unter dem Gletscher. 
Die Molasseproben entstammen der Grube der Ziegel- und Dachstein- 
werke Lauper & Cie. in Pieterlen bei Biel. Es handelt sich hier um eine 
mannigfaltige Wechsellagerung von Sandstein, Ton, buntgefärbten und 
sandigen Mergeln. Diese ganze Serie wird ins Aquitanien gestellt und 
als fluvioterrestrische Ablagerung der unteren Süsswassermolasse ge- 
deutet. Etwas durch die Jurafaltung beeinflusst, fallen die Schichten 
mit 20° gegen S bis SSE ein. Nach ScHwAB (1960) liegen die Gesteine 
der Laupergrube 250—300 m unter der Grenze des Aquitaniens mit 
dem Burdigalien ; dabei nimmt er als Gesamtmächtigkeit des Aquitaniens 
500 m an. Die Proben stammen aus der NW-Ecke der Grube (Koord. 
592.230/224.050), wo auch das Profil (Fig. 1) aufgenommen ist. 


1. Untersuchungsmethoden 
a) Aufbereitung 


Eine trocken eingewogene Menge Ton wurde in 0,01n Ammoniak- 
lösung aufgeschlämmt, worauf diese Suspension mehrere Tage in rotie- 
renden Flaschen geschüttelt wurde. Nachher erfolgte eine Abtrennung 
der Fraktion > 100 in einem Sieb. Die weitere Aufteilung der Frak- 
tionen 100—63,5 u; 63,5—20 u; 20—6,3 u; 6,3—2 u; <2 u fand durch 
Sedimentation in Atterbergzylindern statt. Die Fraktionen < 2 4 einiger 
Proben konnten mit Hilfe der ,,Cepa‘-Ultrazentrifuge (vergleiche 
K. JASMUND, 1939/40) noch in die Fraktionen 2—0,5 u und <0,5 p auf- 
geteilt werden. 


b) Korngrössenanalyse 


Die Korngrössenverteilung wurde mit Hilfe einer , Sartorius“‘-Sedimen- 
tationswaage bestimmt, die für Analysen des Bereiches 40—1 p gebaut 
ist. Von der Tonprobe musste vorerst die Fraktion >40 pu mit Hilfe 
eines Atterbergzylinders abgetrennt werden. Vom Rest wurde eine be- 
stimmte Menge eingewogen und sehr lange in rotierenden Flaschen ge- 
schüttelt. Von jeder so präparierten Probe mussten zwei Aufnahmen 
gemacht werden: eine mit einer Sedimentationsdauer von 24 Stunden, 
wobei man den Korngrössenbereich von 40 bis 2 a erhält, und eine von 
72 Stunden, die den Korngrössenbereich bis 1 u erfasst, wobei der erste 
Teil der Kurve bis 1 u mit der ersten Aufnahme übereinstimmen muss. 
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LAUPERGRUBE 
FUNDORT Me 


o lalate vl 


je 


x 


blauer 


stellenweise 
Sandstein, unten konglomeratisch. 
Blauer Ton. 


Gelbgrauer, 


Roter Ton. 

Grauer, sandiger Mergel. 
Ockergelber Ton mit roten und 
blauen Schlieren. 
Rötlicher Ton, 
übergehend. 
Gelbblaue, sandige Mergel. 
gelb, blau geflammt. 
Fleckig gefärbte bunte 


allmählich in 7 
Rot, 


Mergel. 


10 
m 


15 


16 


17 


18 
19 
20 


21 
22 
23 
24 


5920 100 m 


592.5 


Violetter, homogener Ton. 

Brauner Ton. Hieraus die Probe P 45. 
Oben bläuliche, gelbliche 
Mergelbank. 

Glimmerführender Sandstein mit ro- 
ten und gelben, tonigen Schlieren. 
Unregelmässig blau, gelb und vio- 
lett gestreifte Mergel. Hieraus die 
Probe P 44. 

Grauer Ton, stellenweise rote Flek- 
ken. Hieraus die Probe P 49. 

Gelb, blau und rot gefleckte Bank, 
oben Ton, unten allmählich merge- 
liger. 

Blauer Mergel mit Kalkkonkretio- 
nen. Hieraus die Probe P 48. 
Violette, bröckelige Bank von To- 
nen und Mergeln, gegen unten etwas 
kompakter. Hieraus die Probe P 47. 
Unregelmässige Kalk-Dolomit-Bank. 
Gelber, sandiger Mergel. 

Blauer, mergeliger, glimmerführen- 
der Sandstein. 

Kalk-Dolomit-Bank. 

Gelber Mergel. 

Roter Ton. 

Vorwiegend gelber Mergel mit 
blauen Schlieren und roten Flecken, 
stellenweise knaurig verhärtet. 


unten 


Hieraus die Probe P 46. 25 Blauer, kalkhaltiger Sandstein. 

Fig. 1. Schematisches Profil durch die unteren Schichten der Laupergrube bei 

Pieterlen. Am 29. 10. 60 in der NW-Ecke aufgenommen. Koordinate: 592.230/ 
224.050. 
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Aus den erhaltenen Kurven wurden teils graphisch, teils rechnerisch die 
Rückstandslinien abgeleitet. Aus diesen Rückstandslinien lassen sich 
sodann die Korngrössen-Verteilungskurven einfach ermitteln. Die Er- 
gebnisse für die Molassetone sind in Fig. 2 zusammengestellt; sie gibt 
die Verteilungskurven für die Korngrössen < 40 u. 

Den Anteil der Korngrössen > 100 u, 40—100 y und < 40 u zeigt fol- 
gende Tabelle: 


he A j 
Proben Anteil in Gew.% der Gesamt-Probe 
Nummer 100% 102100) En 
P 44 8 2 89 
P 45 20 4 76 
P 46 A al 99—100 
P 47 44 6 50 


Bei den Analysen unter 40 u hat sich gezeigt, dass sehr karbonat- 
reiche Proben zuerst mit 2n Salzsäure behandelt werden müssen. Der 
Kalk kittet offenbar willkürlich einzelne Teilchen zusammen und erzeugt 
damit eine falsche Korngrössenverteilung. Die Korngrössenverteilung der 
Glazialmergel wurde nicht bestimmt. 

Die Korngrössenverteilung kann mit der Sedimentationswaage genauer 
bestimmt werden, als mit der früher angewandten Pipette-Methode, da 
die Sedimentation sozusagen ununterbrochen gemessen wird, und voll- 
kommen ungestört stattfinden kann, was bei der Pipette-Methode nicht 
möglich ist. 


e) Differentielle Thermoanalyse und Thermogravimetrie 


Von den Fraktionen 20—6,3 u, 6,3—2 u, 2—0,5 u und <0,5 u wur- 
den DTA-Aufnahmen gemacht. War die Probe karbonathaltig, so wurde 
eine Aufnahme mit normaler und eine zweite mit dekarbonatisierter 
Probe gemacht. Die Fraktionen <2 wurden in N,-Atmosphäre auf- 
geheizt. Auf diese Weise erscheinen zum Beispiel zwischen 200° C und 
400° C Peaks, die sonst durch Oxydationspeaks vorwiegend organischer 
Substanzen überdeckt würden. Die Fraktionen <2 wurden mit der 
Thermowaage nach Chevenard in N,-Atmosphäre analysiert. 
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d) Röntgenographische Untersuchungen 


| Die zu untersuchenden Proben wurden alle mit Calcium-Chlorid- 
‚Lösung behandelt, um Tonmineralien mit Basenaustausch mit Ca?+ ab- 
zusättigen. 

Es wurden im wesentlichen 4 verschiedene Röntgenmethoden ange- 
wendet: 

1. Aufnahmen unorientierter Proben mit einer Debye-Scherrer- 
Kamera, deren Radius 57,3 mm beträgt. 

2. Aufnahmen orientierter Präparate mit einer Guinier-Kamera nach 
DE WoLrr. Jede Probe wurde einmal lufttrocken und einmal mit 


Rückstandskennlinien 


22247 65.58 2107221416 18 20 22 24 26 28 30 32 34 36 38 
Korngrösse d p 


Fig. 2. Korngrössenverteilung der Fraktionen <40 u, dekarbonatisiert. 
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Glycerin behandelt geröntgt. Diese Kamera hat sich für die Unterschei i 
dung dioktaedrischer und trioktaedrischer Illite, vor allem mit Hilfd: 
des (060)-Reflexes, besonders gut bewährt. | 

3. Aufnahmen orientierter Präparate mit einer Kamera nach K. Jas : 
MUND, die in unserem Institut selber gebaut und weiterentwickelt wurde} 
Sie ermöglicht Basisreflexe bis zu 40 A gut festzustellen. Auch hier wur | 
den immer Aufnahmen mit und ohne Glycerin- oder Glycolbehandlung 
gemacht. | 

4. Aufnahmen orientierter Präparate auf einem ,,Philips‘‘-Diffrakto | 
meter nach der Methode von CH. E. WEAVER (1958). Dabei müssen je 
3 Aufnahmen gemacht werden, eine mit lufttrockenem Präparat, eine} 
mit Glycol behandeltem, und eine dritte mit bis 550° C erhitztem Präparat. 

Die orientierten Präparate wurden alle durch Sedimentation herge- 
stellt. 


e) Schätzung der Mineralgehalte 


Der Karbonatgehalt der Proben wurde mit dem Apparat nach Pas- 
son (A. v. Moos und F. DE QUERVAIN, 1948) bestimmt. Die Ergebnisse | 
wurden mit DTA und der Thermowaage nachgeprüft. Der prozentuale! 
Gehalt an Tonmineralien wurde mit zwei verschiedenen Methoden be- 
stimmt: erstens röntgenographisch, nach den von W. D. Jouns, KR. E. 
Grim, W. F. BRADLEY (1954) und CH. E. WEAVER (1958) beschriebenen | 
Methoden und zweitens an Hand der DTA-Aufnahmen, wobei die je- 
weiligen Kurven mit Kurven bekannter Mischungen entsprechender 
Standard-Mineralien verglichen wurden. 


2. Ergebnisse der Untersuchungen 
a) GLAZIALMERGEL 
1. Proben 


Zollikofen Nr. 2: Dunkelgrauer Mergel mit 44% CaCO,. 
Zollikofen Nr. 3: Dunkelblauer Mergel mit 33% CaCO,. 


2. Mineralbestand 


Illit (Hydromuskovit): Er bildet den Hauptbestandteil der Tonfrak- 
tion und konnte an Hand seiner kennzeichnenden Basisreflexe 9,8 À, 
4,9 À und 3,3 À nachgewiesen werden. Der (060)-Reflex liegt bei 1,49 À, 
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' was auf einen dioktaedrischen Illit schliessen lässt. Die Röntgenreflexe 

sind verhältnismässig scharf. Zudem ergibt die DTA bei 100°C einen 
kleinen Peak, was einen geringen Wassergehalt bedeutet. Diese beiden 
Tatsachen zeigen, dass es sich um einen Illit handelt, der dem Muskovit 
noch recht nahe steht, so dass man hier wohl besser von Hydromuskovit 
sprechen würde. 

Chlorit: Neben Illit bildet er den wichtigsten Bestandteil der Ton- 
fraktion. Seine typischen Basisreflexe liegen auf 14 À, 7 À und 3,5 À. 
Bei Behandlung mit Glyzerin verschieben sich die Basisreflexe nicht. 
Der kleine endotherme Peak bei 725° C auf der DTA-Kurve stammt von 
Chlorit. 

Quarz und Feldspat kommen in sehr kleinen Mengen in der Tonfrak- 
tion vor. Mit der Grobheit der Fraktionen nimmt auch der Gehalt an 
Quarz und Feldspat zu. 

Karbonat: Wie die DTA-Kurven und Röntgenaufnahmen zeigen, han- 
delt es sich hier um Kalzit. 


3. Mineralgehalt der Tonfraktion (<2 y) 


Zollikofen 2: Illit 30%, Chlorit 15%, Quarz 10%, Feldspat bis 5%, 
Karbonat 44%. 

Zollikofen 3: Illit 50%, Chlorit 15%, Quarz bis 5%, Feldspat bis 5%, 
Karbonat 33%. 


b) DIE MOLASSETONE UND -MERGEL 


1. Proben 


Pieterlen Nr. 44: Gelber Mergel mit 31%, Karbonat. 
Pieterlen Nr. 45: Brauner Ton ohne Karbonat. 

_ Pieterlen Nr. 46: Bunter Mergel mit 25% Karbonat. 
Pieterlen Nr. 47: Roter Ton mit etwa 1% Karbonat. 
Pieterlen Nr. 48: Graublauer Mergel mit 35% Karbonat. 
Pieterlen Nr. 49: Dunkelgrauer Ton ohne Karbonat. 


2. Mineralbestand 


Illit (in allen Proben vorhanden): Er ist röntgenographisch an den 
Reflexen auf 10 A (stark), 5,0 À (mittelstark) und 4,49 A (stark) zu er- 
kennen. Der (060)-Reflex liegt auf 1,49 À, es ist demnach ein dioktaedri- 
scher Illit. Aus dem 4,49 Ä-Reflex und der Anwesenheit der 3,66 Ä- und 
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3,07 Ä-Reflexe, lässt sich auf einen 1 Md-Type schliessen. In den DTA- 
Kurven sind 3 typische Reaktionen zu erkennen: Der Verlust des hygro- 
skopischen Wassers durch ein Minimum bei etwa 130°C, die haupt- 
endotherme Reaktion bei 550° C und die endotherm-exotherme Reaktion 
bei etwa 900° C. 

Chlorit (in allen Proben vorhanden): Wir fanden die charakteristi- 
schen Reflexe bei 14 À, 7 À und 3,5 À. Der 14 Ä-Reflex fällt im luft- 
trockenen Präparat mit einem Montmorillonit-Reflex zusammen, bleibt 
aber nach der Glycol-Behandlung am selben Platz erhalten, während der 
Montmorillonit-Reflex nach höherem d-Wert verschoben wird. Der 7 À- 
Reflex bleibt nach Erhitzung auf 550° C erhalten, was die Anwesenheit 
von Kaolinit ausschliesst, der am selben Ort ebenfalls eine charakteristi- 
sche Linie hätte, aber bei etwa 550° C zerstört wird. Nicht alle Proben 
enthalten den gleichen Chlorit: Die Intensitätsverteilung der Basisreflexe 
und die Anwesenheit verschiedener Nebenreflexe lassen die Anwesenheit 
der Varietäten Pennin, Prochlorit und Chamosit vermuten. In der DTA 
sind die für Chlorit typischen endothermen Reaktionen bei 700—750° C 
und die endotherme Reaktion bei etwa 800° C, vor allem in den Kurven 
von P45 und P 46, deutlich zu erkennen. 

Montmorillonit s.l. (in den Proben P44, P46, P47, P48 und P49 
vorhanden): In den lufttrockenen, mit Ca?+ abgesättigten Präparaten 
findet man den Montmorillonit-Basisreflex auf 15 A, in den mit Nat ab- 
gesättigten Präparaten wandert dieser Reflex nach 14,4 A und die In- 
tensität des zweiten Basisreflexes auf 7,2 A wird gleichzeitig verstärkt. 
Bei Behandlung mit Glycol verschiebt sich der erste Basisreflex nach 
17 A und bei Behandlung mit Glycerin nach 17,8 À. Erhitzt man die 
Probe auf 550° C, so fallen die einzelnen Schichten infolge des Wasser- 
verlustes näher zusammen, und der erste Basisreflex erscheint deshalb 
schon auf 10 À. Die DTA-Kurven zeigen im niedrigen Temperaturbe- 
reich die für Ca-Montmorillonit typische zweistufige Entwässerung mit 
einem Hauptminimum bei etwa 150°C und einem Nebenminimum bei 
etwa 200° C. Der Verlust der Hydroxylgruppen erfolgt bei etwa 550° C, 
was auf ein Glied der Beidellit-Nontronit-Reihe schliessen lässt. Die exo- 
therme Reaktion zwischen 900° C und 1000° C ist auf Rekristallisation 
zurückzuführen. 


Mixed-layer-Mineralien: 


Illit| Montmorillonit in unregelmässiger Wechsellagerung (nur in Probe 
P45 vorhanden): Lufttrockene Präparate zeigen bei 10,1 Ä und bei etwa 
4,98 Ä je einen breiten Reflex. Nach Behandlung mit Glycerin teilen sich 


| 
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diese beiden Reflexe in je zwei, bei 10 À und 10,6 À einerseits und bei 
4,94 À und 4,98 À anderseits. Die Reflexe 10 Ä und 4,98 Ä gehören zum 
normalen Illit, die Reflexe bei 10,6 À und 4,94 À aber gehören zu Illit, 
in Wechsellagerung mit etwas Montmorillonit. 


100 200 300 400 500 600 700 800 900 1000 
TEMPERATUR °C 


Fig. 3. DTA-Kurven. Z 2 Fraktion <2p, P44 Fraktion <2w, P 45 Fraktion 

20,54, P 46, P 47; P 48 Fraktion <2 py, P 49 Fraktion 2—0,5 y. Proben P 44, 

P 45, P 46, P 47, P 48 und P 49 in N,-Atmosphäre aufgeheizt, Z 2 in Luft. Alle 
Proben dekarbonatisiert. Aufheizgeschwindigkeit 9°C/min. 


80 Tj. Peters 


Illit|Montmorillonit in regelmässiger Wechsellagerung (nur in Probe 
P47 vorhanden): Bei lufttrockenem Präparat finden wir Reflexe bei 
etwa 26 À, 16,5 À und 12 A. Nach Glycolbehandlung sind die Reflexe 
auf etwa 39 Ä, 19 Ä und 15 Ä. Sie sind ziemlich breit, so dass ein genaues 
Maximum nicht festzustellen ist. Um solche grosse d-Werte zu bekom- 
men, ist es notwendig, dass sich eine bestimmte Wechsellagerung von 
Illit- und Montmorillonitschichten regelmässig wiederholt, so dass ge- 
wissermassen eine Überstruktur entsteht. In unserem Falle ist die Wech- 
sellagerung offenbar nicht vollkommen, weil die d-Werte nicht genaue 
Vielfache voneinander sind. In der DTA-Kurve der Probe Pieterlen 47 
ist wahrscheinlich die endotherme Reaktion bei 970° C auf dieses Mi- 
neral zurückzuführen (vergleiche MACKENZIE, 1957, p. 258). | 

Chlorit/Montmorillonit in unregelmässiger Wechsellagerung (nur in Probe 
P45 vorhanden): Lufttrocken findet man den (002)-Reflex auf 7,3 À, 
nach Glycolbehandlung wandert er nach 7,6 À und trennt sich deutlich 
vom Reflex des reinen Chlorits auf 7,1 À. Nach Glycolbehandlung er- 
scheint gleichfalls der (001)-Reflex dieses Minerals auf 15,2 À. 

Lepidokrokit (nur in Probe P 46 vorhanden): Aus orientierten Präpara- 
raten konnte röntgenographisch der 6,1 Ä-Reflex nachgewiesen werden, 
der allerdings auch für Böhmit typisch ist. In der DTA-Kurve tritt aber 
bei 300° C deutlich ein für Lepidokrokit charakteristischer endothermer 
Peak auf, so dass eine Verwechslung mit Böhmit unwahrscheinlich ist. 

Goethit (in Proben P44, P45, P47 und P49 vorhanden): Fast in allen 
DTA-Aufnahmen in N,-Atmosphäre zeigen die Kurven einen endo- 
thermen Peak bei etwa 300° C, welcher für Goethit charakteristisch ist. 
Bei DTA-Aufnahmen in Luft wird dieser Peak vollkommen überdeckt, 
Röntgenographisch ist Goethit kaum festzustellen, aber einige Linien, 
wie zum Beispiel die bei 4,96 À und 4,15 À, deuten auf dieses 
Mineral. 

Hämatit: Dieses Mineral konnte in Probe P47 in einer Röntgenauf- 
nahme (Guinier-Kamera nach DE WOLFF) eindeutig nachgewiesen werden. 
Es handelt sich bei dieser Probe um einen ausgeprägt roten Ton. Hämatit 
dürfte in den meisten Fällen für die Rotfärbung der Molassetone verant- 
wortlich sein. 

Quarz (in allen Proben vorhanden): Bis in die feinste Fraktion konnte 
Quarz röntgenographisch festgestellt werden. In der Fraktion 6,3—2 u 
und in den gröberen Fraktionen ist der Quarz auch in den DTA-Kurven 
an der «>ß-Umwandlung bei 575° C zu erkennen. 

Feldspat (in allen Proben vorhanden): Röntgenographisch lässt sich 
der Feldspat in einigen Proben bis in die feinste Fraktion feststellen. 
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Die geringe Menge Feldspat wurde nicht näher bestimmt. Der Gehalt 
an Feldspat wird in gröberen Fraktionen grösser. 


3. Mineralgehalt der Proben 


Nachstehende Tabelle zeigt den geschätzten prozentualen Mineral- 
gehalt in Gewichtsprozenten der feineren Fraktionen der verschiedenen 
Proben. In den gröberen Fraktionen sind die Tonmineralien röntgeno- 
graphisch kaum feststellbar, die DTA-Kurven zeigen aber noch den 
Tonmineralgehalt an. Der Montmorillonit verschwindet langsam, der 
Illit wird durch Muskovit ersetzt und der Quarzgehalt nimmt stark zu. 


In Gewichtsprozenten der dekarbonatisierten Probe 
Mont-|Regel.| Unrgl.|Unrgl. Goe- | Lepi- | Karbo- 
Proben | KorngròBe| Ilit | Chlo- | moril-| Illit/ | Illit/ | Chir./ Quarz | Feld- |thit +|dokro-| nat 
Nr. in u % rit lonit | Mont.| Mont.| Mont.| % spat Häm.| kit |Gehalt 
a 0% el | % 
6,3 —2 30 30 10 10 20 
SL <2 ph 30 30 15 5 20 a 
45 6,3—2 45 35 10 5 5 0 
<2u 35 15 5 20 15 5 5 
6,3—2 15 60 15 5 5 
2 25 
28 <2 p 20 60 5 5 10 
47 6,3—2 35 10 40 5 5 5 1 
ANT 10 10 35 30 5 d 5 
6,3—2 35 30 10 10 15 
i 35 
di <2 y 15 15 55 5 10 
6,3 —2 50 5 30 10 5 
2 0 
oY <2) 12 55 5 30 5 5 


Auf den thermogravimetrischen Kurven (Fig. 4) sind die montmo- 
rillonitreichen Proben durch einen grossen Gewichtsverlust unter 300° C 
gekennzeichnet, was die Ergebnisse der röntgenographischen und DTA- 
Untersuchungen bestatigt. 


3. Diskussion 


Vergleicht man unsere Ergebnisse mit denjenigen von J. P. VERNET 
(1958), so stimmen die Resultate der Untersuchung der Glazialmergel 
gut überein, die Molassetone zeigen aber gewisse Unterschiede: Mont- 
morillonit, der in den meisten Molasseproben in Pieterlen vorhanden 
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ist, wurde von J. P. VERNET nicht gefunden. Der von uns gefundene 
Montmorillonit kann mit demjenigen, den F. Hormann (1956) in der 
ostschweizerischen Molasse gefunden hat und der vulkanischen Ursprungs 
ist, nicht verglichen werden. Er beschreibt vor allem magnesiumreiche 
Montmorillonite, wir dagegen fanden ausschliesslich beidellitisch- 
nontronitische Typen. Dieser Unterschied scheint mit der Entstehungs- 
geschichte zusammenzuhängen. Der Mixed-layer-Montmorillonit/Chlorit, 
den J. P. Vernet feststellte, konnte auch hier nachgewiesen werden. 
Der regelmässige und der unregelmässige Mixed-layer-Montmorillonit/ 
Illit wurden von J. P. VERNET nicht beschrieben. Diese Erscheinung 
kann allerdings lokal bedingt sein, um so mehr als diese Typen nur je 
in einer Probe vorkommen. Im Gegensatz zu J. P. VERNET konnte in 
keiner der Proben Kaolinit festgestellt werden, was vielleicht dadurch 
zu erklären ist, dass unsere Proben alle aus Gruben stammen, wobei 
Bodenbildung etc. ausgeschlossen wurden. In normalen Aufschlüssen 
kann aber durchaus eine beginnende Verwitterung Kaolinit erzeugen. 


SÉ 


GEWICHTS -VERLUST 


100 200 300 400 500 600 700 800 900 1000 1100 
TEMPERATUR °C 


Fig. 4. Thermogravimetrische Kurven der Fraktionen <2 #. Aufgeheizt in Ne- 
Atmosphäre mit 2,5°C/min. 
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Da ein Teil der DTA-Aufnahmen in N,-Atmosphäre gemacht worden 
waren, konnten die meisten Fe-Hydroxyde bestimmt werden, die wohl 
auch zusammen mit Hämatit und Chlorit die intensive und mannigfal- 
tige Färbung der Schichten verursachen. 

Auffallend sind die grossen Unterschiede der tonmineralogischen 
Zusammensetzung der einzelnen Schichten. Ob sie sich allerdings strati- 
graphisch verwerten lassen, kann heute noch nicht gesagt werden. Be- 
merkenswert ist jedoch auf alle Fälle der unverkennbare Unterschied 
der Zusammensetzung des glazialen Mergels und der tertiären Tone und 
Mergel, dessen Interpretation gar nicht leicht ist, da die Glazialablage- 
rung direkt auf Molasse liegt. 

Meinem verehrten Lehrer, Herrn Prof. Dr. E. Niggli, danke ich be- 
sonders herzlich für die Förderung und Überprüfung dieser Arbeit. 
Meinen Dank möchte ich auch Fräulein Dr. E. Jäger aussprechen, die 
in Bern mit den Tonuntersuchungen angefangen hatte, und die mir 
stets mit Rat zur Seite stand. Ein kleiner Teil der Proben wurde durch 
Herrn Dr. T. Remenyik aufgearbeitet. Herr Prof. Dr. W. Nowacki (Abt. 
für Kristallographie und Strukturlehre, Universität Bern) stellte mir 
freundlicherweise das ,,Philips‘‘-Diffraktometer seiner Abteilung zur Ver- 
fügung. 

Der Schweizerischen Geotechnischen Kommission, die diese Unter- 
suchungen finanziell unterstützte, sei hier ebenfalls bestens gedankt. 
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Radiometrische Untersuchungen in der 
Misoxer Muldenzone!) 


Von Ladislaus Rybach (Zürich) 
Mit 10 Textfiguren 


Summary 


Problems of y-measurement on rocks (especially such of instruments, field 
methods for radioactivity determination „in situ‘) are discussed in this paper. 
An inexpensive counting apparatus is described, with which small quantities of 
any rock sample may be measured exactly for their radioactivity. A new concen- 
tration unit (equ. K) is proposed. Surface measurements in the ,,Misoxer-Zone“ 
(Ct. Graubünden, Switzerland) were examined for their reliability. 


Zusammenfassung 


Probleme der y-Messungen an Gesteinen (besonders tiber Instrumente und Mess- 
methoden für Radioaktivitätsbestimmungen ,,in situ‘) werden in dieser Arbeit 
behandelt. Eine einfache Zahlvorrichtung wird beschrieben, mit welcher auch 
kleine Mengen beliebiger Gesteinsproben auf ihre Radioaktivität exakt unter- 
sucht werden können. Eine neue Konzentrationseinheit (K-Äquivalent) wird vor- 
geschlagen. Oberflächenmessungen in der ,,Misoxer-Zone' (Kt. Graubünden) 
werden auf ihre Zuverlässigkeit hin untersucht. 
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1. Einführung, Problemstellung 


Die vorliegenden Untersuchungen, welche im Sommer 1958 auf Anregung 
der Herren Prof. Gansser und Prof. Gassmann in Angriff genommen wurden, 
standen unter dem Patronat des ,,Arbeitsausschusses für die Untersuchung schwei- 
zerischer Mineralien und Gesteine auf Atombrennstoffe und seltene Elemente“ 
(Prof. F. de Quervain und Prof. Th. Hügi), welche dem Verfasser während der 
ganzen Arbeit ihre volle Unterstützung entgegenbrachten. Allen diesen Herren 
möchte ich hier meinen herzlichsten Dank aussprechen. Ferner bin ich den fol- 
genden Herren für verschiedentliche Hilfe zu Dank verpflichtet: R. Berger, Dr. 
J. Bürgin, Dr. H. Faul, H. Frick, Dr. M. Grünenfelder, Dr. St. Hafner, Prof. Dr. 
F. G. Houtermans und Mitarbeiter, E. Hugentobler, Prof. Dr. E. Joyet, PD. Dr. 
M. Weber und Dr. R. U. Winterhalter. 


Abzuklären sind die Zusammenhänge zwischen Gesteins-Radioaktivi- 
tät und Geologie in einem eng umrissenen Gebiet mittels gleichzeitig 
geführten radiometrischen und geologisch-petrographischen Aufnahmen. 
Für die Untersuchung der Gesteinsaktivität erschien uns eine y-Ver- 
messung am vorteilhaftesten. Aus diesem Grunde haben wir uns mit 
den allgemeinen Fragen der Radioaktivitätsmessung in Stollen und an 
der Oberfläche auseinandergesetzt. Die Literatur über Radiometrie ent- 
wickelte sich zwar in den letzten 10 Jahren gewaltig — vielleicht die 
schönste Zusammenstellung finden wir in FAUL (1954) —, doch die Un- 
tersuchungen über Messmethoden und instrumentelle Fragen beschränken 
sich auf die Erzprospektion. 

Wir konnten aber nicht nach den üblichen Methoden der Erzprospek- 
tion vorgehen, da wir in unserm Fall mit etwa tausendmal kleineren 
radioaktiven Konzentrationen zu tun hatten. Ausserdem hatten wir 
für unsere speziellen Zwecke kein Instrument zur Verfügung. Deswegen 
mussten wir aus einem ,,Lagerstàttensuchgeràt, Typ Berthold‘, welches 
für die Prospektion von Uranerzen konstruiert wurde, mit Zusatzgeräten 
eine unsern speziellen Bedingungen entsprechende Apparatur aufbauen, 
welche gestattet, reproduzierbare Radioaktivitätsbestimmungen an be- 
liebigen Gesteinen vorzunehmen. Nach radiometrischen und geologisch- 
petrographischen Feldaufnahmen wurden dann mit Hilfe dieser Appara- 
tur Labormessungen an den im Feld entnommenen (etwa 60) Gesteins- 
proben angestellt. Ein Teil dieser Gesteine wurde noch mikroskopisch- 
petrographisch untersucht. 

Auf diese Art erhalten wir Auskünfte über die gesamte y-Aktivität. 
Zu untersuchen wäre noch: Trennung der U-, Th- und K-Anteile (zum 
Beispiel mit Hilfe von y-Spektrometrie), Untersuchung der Verteilung 
der Radioaktivität im Gefüge mit Hilfe von Kernemulsionen oder Mine- 


tt 


u a 
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ralseparation. Wir hoffen, diese Fragen beantworten zu können, wenn 
uns einmal die nötigen Apparaturen zur Verfügung stehen werden. 


2. Allgemeines über die Geologie und Petrographie der Misoxer-Zone 


Die Misoxer-Zone tritt in unserem Untersuchungsgebiet als ein etwa 
N-S streichender, axial mit ca. 40° nach E einfallender Synklinalzug 
zutage, welcher tektonisch die Trennung zwischen Tief- und Mittel- 
penninikum (bzw. zwischen Adula- und Tambo-Decke) darstellt. Die 
Geologie und Petrographie dieses Gebietes, bzw. dieser Gesteine wurde 
schon mehrmals untersucht: HEYDWEILER (1918), ROOTHAAN (1919), 
GRENOUILLET (1921), FRISCHKNECHT (1923), KÜNDIG (1926), MÜHLE- 
MANN (1928). Besonders die nördliche Fortsetzung dieser Zone hat in 
neuerer Zeit eine eingehende Bearbeitung erfahren: GANSSER (1937), 
NABHOLZ (1945). 

Wir haben im Rahmen dieser Arbeit mit Radioaktivitätsmessungen 
verknüpfte geologische Stollenaufnahmen und Oberflächenkartierung 
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Fig. 1. Geologische Kartenskizze der Misoxer-Zone zwischen Mesocco und San 
Bernardino. 
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ausgeführt. Anhand dieser Aufnahmen können wir eine (recht schema- 
tische) Gesteinsfolge für die Misoxer-Zone aufstellen. Diese Reihenfolge 
ist wegen starker Verschuppung dieser Zone viel mehr tektonisch als 
primärstratigraphisch bedingt. Der Darstellung der Resultate auf S. 101 
liegt diese Gesteinsklassifizierung zugrunde. 

Die Gesteinsserie von oben nach unten: 


Tambo-Kristallin: In diesem Gebiet (an die Tambo-Trias gren- 
zend): Muskovit-Paraschiefer. 

Tambo-Trias: Führt im Unterschied zur Adula-Trias Rauh- 
wacke und Gips, z. T. brekziös. 

„Zwischenglied‘“ 

FRISCHKNECHT (1923): Bestehend aus Grünschiefer, Lagengneis, Zwi- 
schentrias. 

Komplexe Grünschiefer- 

einlagerungen: Von petrographisch mannigfaltiger Ausbildung, 
z. T. eng verknüpft mit 

Lagengneisen, welche in dieser Bündnerschieferzone Mächtig- 


keiten bis 100m und eine Längserstreckung 
über mehrere km erreichen können. 

Bündnerschiefer: Kalkreiche bis kalkarme Bündnerschiefer, wo- 
bei im tieferen Teil der Zone die kalkreicheren, 
im höheren dagegen die mehr sandigen, tonigen 
Varietäten dominieren. 


Adula-Trias: Gelbliche Marmore, Dolomite, quartenschiefer- 
ähnlicher Serizitphyllit. 
Adula-Gneis: Oberste Glieder der Adula-Decke, hier meistens 


als Zweiglimmergneis (z. T. phengitführend) 
mit lagiger Textur ausgebildet. 


Die Gesamtmächtigkeit der Misoxer-Zone (inkl. Adula- und Tambo- 
Trias) beträgt in diesem Gebiet 500—900 m. 


3. Aktivitätsmessungen im Feld 
a) Beschreibung des Messinstrumentes 


In jüngster Zeit werden für y-Messungen Szintillometer eingesetzt, 
weil sie gegenüber den üblichen Geiger-Zählern mehrere Vorteile auf- 
weisen, wie z. B.: wesentlich höhere y-Empfindlichkeit, relativ niedriger 
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Nulleffekt; die Impulshöhe ist mit der Energie der einfallenden y- 
Quanten proportional, kürzere Auflösungszeit (etwa 1076 sec) usw. 

Für unsere Messungen stand ein transportables ,,Feld-Szintillometer‘‘ 
LgS/B (Typ Berthold) zur Verfügung. Im Messkopf befindet sich — neben 
dem Elektronenvervielfacher und Vorverstärker — das strahlungsemp- 
findliche Element der Apparatur: ein 30x 30 mm grosser, zylindrischer 
NaJ- (6% TI) Kristall in einem Aluminiumbehälter, dessen Dicke so 
gewählt wurde, dass man nur y-Strahlen registriert; die B-Teilchen wer- 
den absorbiert. 

Die einfallenden y-Quanten werden im Kristall unter Bildung von 
Sekundärelektronen (durch Photo-, Compton-Effekt oder Paarbildung) 
absorbiert. Diese Elektronen geben dann Anlass zu Szintillationen, 
welche sich im Elektronenvervielfacher (Typ FSA-9) zu Stromimpulsen 
umwandeln. Diese Impulse werden elektronisch verstärkt, geformt 
(gleiche Impulshöhe und Zeitdauer), in einem RC-Glied integriert (zeit- 
licher Mittelwert) und auf einen uA-Meter gebracht, wo man die Strah- 
lungsintensität in Imp/sec-Einheiten?) ablesen kann. 

Das Instrument besitzt zwei Schaltknöpfe für die Einstellung des 
gewünschten Messbereiches (30—10 000 Imp/sec) und für die Zeitkon- 
stante (RC) des Integrierkreises (2; 5 bzw. 15 sec) sowie eine Einrich- 
tung für die Kontrolle und Einstellung der Arbeitsspannung. Diese soll 
konstant 1000 V betragen. 


Betrachten wir die Vorgänge in diesem RC-Glied (Fig. 2a). Nehmen wir an, 
n gleichförmige, statistisch verteilte Impulse von Impulshöhe uj, Zeitdauer t; 
(wobei t;>5RıCı sein muss) gelangen pro Zeiteinheit durch das RıCı-Glied in 
den Integrierkreis, wo jeder Impuls der Kapazität C eine Ladung q = Ciu; zu- 
führt). Während der Zeitspanne dt nimmt also die Ladung auf C um dQ = qndt = 
Crugndt zu. Da sich die Ladung einer Kapazität, welche mit einem Widerstand R 
gekoppelt ist, im Laufe der Zeit gemäss der Exponentialfunktion ändert, befindet 
sich im Zeitpunkt to noch dQ, = Crujnfexp [ — (to — t)/RC]}dt auf der Kapazität C. 


Die Standardabweichung è über dQ beträgt qVndt. Im Zeitpunkt to: 


$(d Q,) = aVndt.e-(b-VIRC, 


2) Da die Angabe der Aktivität in Imp/sec-Einheiten sinnlos ist (Instrumente 
mit verschiedenen Empfindlichkeitscharakteristiken registrieren bei gleicher Ak- 
tivität verschiedene Impulsdichten), ist eine Eichung in ur/h-Einheiten notwendig. 
Für unser ,,Berthold‘‘-Szintillometer gilt: 30 Imp/sec entsprechen 10 ar/h. 

3) Sowohl Cı und Rı als auch © und R sind umschaltbar ausgebildet für die 
Einstellung des gewünschten Messbereiches, bzw. der Zeitkonstante (RC). Dabei 
wurden Cı und Rı für jeden Messbereich so gewählt, dass die mittlere Impulsdichte 


mal CıRı in jedem Gebiet konstant ist. 
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die Quadratsumme der Abweichungen bis zu der Zeit to: 
à? = LS? = faz e 2(to-t)/RC dt = 3 q?n RC = 3 C12u;?n RC (1) 
— 0 
und die Gesamtladung der Kapazitàt im Zeitpunkt to: 


to 
Q (to) = f Ciu;jne7 (t—tVRC, dt = Ciun RC (1 — e ta/RC), 
0 


Nach unendlich langer Zeit beträgt die Gesamtladung 
03 = Crujn RC. (2) 


Impuls- 
former 


t=2,3RC ta» 4,6RCt 


Fig. 2a. Schematische Schaltung eines Fig. 2b. Die Anzeige eines „rate- 
rate-meter‘. meter‘ als Funktion der Zeit. 


Die Anzeige des »A-Meters (da man den Strom i = Q/RC misst) in der Funk- 
tion der Zeit t: Ay = A, (1—e-tRC); wo A, = Ciujn = prop. n ist. Aus (1) und 
(2) erhält man für den relativen statistischen Fehler 


dt 100 
o% = +100 — = + 


OÙ ETERO 


Daneben ist noch folgendes zu beachten: Beim Anzeigeinstrument (pA-Meter) 
hat man im Bereich des Endausschlages die maximale Ablesegenauigkeit, hingegen. 
kann eine Anzeige nahe beim 0-Punkt um + 60% falsch sein. Deswegen sollte man 
sich des Messbereichschalters stets so bedienen, dass die Anzeige nie im ersten 
Drittel der Skala erfolgt. 

Da mit der zu registrierenden Impulsdichte n A, proportional ist, das Gerät 
aber A; anzeigt, ist eine gewisse Zeit (,,Einstelldauer“, t,) notwendig, bis die An- 
zeige (At) bloss um ein Fehlerprozent vom richtigen Wert (A) abweicht (siehe 
Fig. 2b). 

Nach Evans (1955): 


t = RC (0,394+ In 2n RC). 


Die meisten Feldszintillometer haben drei wählbare ‚Trägheiten“: 
2; 5 und 15 sec. Für diese Werte haben wir o% und ty als Funktion der 


gemessenen Impulsdichten berechnet und im nebenstehenden Diagramm 
dargestellt (Fig. 3). 
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Fig. 3. Genauigkeit einer ,,rate-meter“-Ablesung (0%) und die ,,Hinstelldauer‘ 
(tn) als Funktionen der gemessenen Impulsdichte und Zeitkonstante. 


Daraus ist die Bedeutung der jeweils eingestellten Trägheit ersicht- 
lich: bei kleineren Zeitkonstanten (RC) reagiert das Instrument auf 
Aktivitätsänderungen zwar schneller, dafür werden aber die Schwan- 
kungen des Zeigers grösser. 


b) Aktivitätsmessungen in Stollen und an der Oberfläche 


Das Instrument misst eine Summe (I), zusammengesetzt aus 


a) Strahlung, von den Gesteinen herrührend (Ig), 
b) Nulleffekt (I,). 


a) setzt sich seinerseits aus U-, Th-Folgeproduktanteilen und K* zu- 


sammen; 
b) besteht an der Oberfläche hauptsächlich aus der kosmischen Strah- 
lung (einen kleinen Anteil machen noch der Emanationsgehalt der 


Luft und die Eigenimpulse des Gerätes aus). 
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Die Bestimmung des Nulleffektes (I,) an der Oberfläche kann durch 
Messungen auf einem See erfolgen. In unserem Falle haben wir, um I, 
zu eliminieren, auf dem Lago d’Osso (735,7/145,7) mehrere Messungen 
durchgeführt. Das Seelein liegt auf 1651 m (eine mittlere Höhe bezüg- 
lich auf die vertikale Erstreckung unseres Untersuchungsgebietes auf 
dem flachen Rundhöckerrücken östlich der Moesa). Für die Absorption 
der Bodenstrahlung (Ig) sorgt das Wasser. Machen wir eine Schätzung 
über diese Absorption. 


Zum voraus weiss man natürlich nichts über die energiespektrale Zusammen- 
setzung der y-Strahlung des Bodens. Nach Evans (1955) (S. 714, Diagramm 1. 3) 
ist aber der Massenabschwächungskoeffizient u/p auf jeden Fall grösser als 0,010 
em?/g. Mit diesem Wert und einer mittleren Wassertiefe von x = 5,0 m gerechnet: 
7 [2 


iP 5 
= =e H-X=e P = e— 9,01+1,00-5,0-10° — 9-5 0,01, 
g 


Lem! 


d. h. man kann mindestens mit einer hundertfachen Schwächung rechnen, und 
das Instrument auf dem See wird nicht reagieren auf kleinere Schwankungen der 
Wassertiefe. 


Messresultate (Messdatum 5. 9. 1958): 


Wassertiefe I M 
Messung iA Imp/sec < Gi vv en 
1 3,8 16,2 0,6 0,36 
2 6,2 16,2 0,6 0,36 
3 — 18,8 2,0 | 4,00 
+ 4,8 16,5 0,3 0,09 
5 8,0 17,8 1,0 | 1,00 | 16,8 (0) 
6 — 17,6 0,8 | 0,64 
7 — 17,0 0,2 | 0,04 
8 6,0 15,7 Nil 1,21 
9 3,0 16,8 
10 — 15,4 1,4 1,96 
+4,0 |—4,0 | 9,66 


VV 9,66 
= + 2 = + y = +0,104 Imp/sec. 


da ns 10.9 
Nulleffekt: (16,8 + 0,1) Imp/sec, oder etwa 5,6 ur/h 


Es wäre noch die zeitliche und räumliche Variation (d. h. mit der Meereshöhe) 
auszumessen. 
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Steht im Untersuchungsgebiet kein geeigneter See zur Verfügung, so schlagen 
wir die folgende Methode vor: Der Messkopf wird mit einer Bleiabschirmung von 
etwa 1—2 cm Wandstärke (d) umgeben. Dann misst man anstatt 


I=Ig+lo bloss l’=k-1,+10, wobei k = e-ard 


(a ist der mittlere Massenabschwächungskoeffizient für die Gesteinsstrahlung ; 
die kosmische Strahlung wird durch 1—2 cm Blei nur unwesentlich geschwächt). 
Nach Elimination von I, gilt: ’=k-I+(1-k)Io. Bestimmt man über eine 
Anzahl I-Werte die zugehörigen I’-Werte mit Hilfe der obenerwähnten Abschir- 
mung, wird I’ gegen I aufgetragen, und es ergibt sich aus dieser Darstellung 


I 
AT’ 
rar 
b 
ae: 


Fig. 4. 


In Stollen wird die kosmische Strahlung von der Überdeckung sozu- 
sagen vollständig absorbiert. Hier bilden die Emanation (??*Rn*) und 
ihre (festen) Folgeprodukte den Nulleffekt. Diese letzteren setzen sich 
an die Stollenwände und erschweren die Nulleffektbestimmung ausser- 
ordentlich. 

In einer Messung sind ausser der Gesteinsaktivität und dem Null- 
effekt noch andere Faktoren enthalten. Nach Baranov (1955) gilt für Ig: 


2-c 
lea 


wo c den Gehalt des Gesteins an y-strahlender Substanz (in U-, Th- 

oder K-Aquivalent), 2 den Raumwinkel der Messanordnung, a den 

Massenabsorptionskoeffizienten und schliesslich k den Umrechnungs- 

faktor zwischen I, (z. B. in pr/h) und ¢ (z. B. in U-Äquivalent) bedeuten. 
Für eine kleine Aktivitätsänderung: 


{ESITA AE a 
0a a a a 


ele ai 


Nach Davisson, Evans (1952) variiert a über verschiedene 
y-Energiewerte nicht stark, so dass in unserem Fall Aa =0 gesetzt 
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werden kann. Dafür verdient das erste Glied unsere Aufmerksamkeit: 
die Auswirkungen von ,,Geometrietinderungen (42) auf Ig (nebst Ac 
natürlich) sind klar ersichtlich. 

Q beträgt in Stollen annähernd 4, falls nicht eine Wechsellagerung 
von Gesteinen mit stark verschiedenen Aktivitäten vorliegt. In diesem 
Fall kann man eine zylindrische Bleiabschirmung verwenden, damit der 
Kristall nur auf frontale Strahlen anspricht. So wird die Geometrie ähn- 
lich wie an der Oberfläche, wo man sehr annähernd 27 hat. Die Ab- 
weichungen (42) kann man im Feld nur grob abschätzen. 

Ein Zahlenbeispiel für einen idealisierten Fall: Es wird eine senkrechte, 
zylindrische Öffnung in einer ausgedehnten Gesteinsfläche angenommen 
(Durchmesser der Öffnung: 2r = 10 cm). Führt man den Messkopf in 
diese Öffnung hinein, so nimmt die Anzeige zu. (Das strahlungsempfind- 
liche Element [NaJ-Kristall] wird zunächst als Punkt betrachtet.) Mit 
L wollen wir den jeweiligen Abstand dieses Punktes von der Gesteins- 
oberfläche — der Zylinderachse entlang gemessen — bezeichnen. Der 
Raumwinkel 2’ beträgt in einem Kegel: 


Oo 27 x 


Q =f fsinadado = 27fsinada = 27 (1—cosa), 
0 0 0 


wo x den halben Offnungswinkel bedeutet. In der untenstehenden Ta- 
belle haben wir Q für verschiedene L-Werte (bei r = 5 cm) berechnet: 


Lem |lxo= arctg(r/L)| cosa. | 1—cos ao 2’ 2=4n7-0| A42=2-2r7 
0 90,0° 0,000 1,000 2,00 2,00 0,00 
5 45,0° 0,708 0,292 0,584 3,42 1,42 
10 26,6° 0,894 0,106 0,212 3,79 1,79 
20 14,0° 0,970 0,030 0,060 3,94 1,94 


Die Werte der letzten Kolonne zeigen deutlich, dass Änderungen in 
der Geometrie Aktivitätsänderungen vortäuschen können. 

Aus diesen Überlegungen ist es leicht ersichtlich, dass man im Feld 
im allgemeinen keine Messungen anstellen kann, die eine quantitative 
Bedeutung hätten. Wir können aber nur quantitative Werte für qualitative 
Aussagen (Aktivitätsunterschiede für geologische Korrelation) verwen- 
den, so dass es nötig ist, c im Labor zu bestimmen und nachher die 


Resultate mit den Feldmessungen an den gleichen Gesteinen zu vergleichen 
und zu diskutieren. 
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4. Quantitative Aktivitätsbestimmungen im Labor (Bestimmung von c) 


Es ist schon zum vornherein anzunehmen, dass man es mit schwachen 
bis sehr schwachen Aktivitäten zu tun haben wird. Dazu steht jeweils 
nur eine beschränkte Quantität von den Gesteinsproben (durchschnitt- 
lich 350 g des zu untersuchenden Materials) zur Verfügung. 

Diese Tatsachen erfordern eine besondere Methodik. Daher gingen 
wir wie folgt vor: 


1. Man muss alle Proben in der gleichen Geometrie messen. Um dies 
zu erreichen, pulverisiert man die Handstücke — was an der Aufberei- 
tungsanlage der Silikatchemischen Abteilung der EMPA vorgenommen 
wurde (Korngrösse <0,2mm) — und füllt damit einen zylindrischen 
Behälter. Diesen Topf haben wir unter Berücksichtigung des durch- 
schnittlichen Probengewichtes, der Schüttdichte, der optimalen Raum- 
winkelverhältnisse, der Abmessung des NaJ-Kristalls, der inneren Ab- 
messung des (normierten) Abschirmungsgehäuses dimensioniert und 
aus Anticorodal anfertigen lassen (siehe Fig. 5a). 


Fig. 5a. Querschnitt durch den Fig. 5b. Abschirmungsgehäuse (offen) mit 
Messtopf. Messtopf. 


2. Ferner ist es notwendig, den Nulleffekt möglichst niedrig zu halten. 
Deswegen haben wir den Messtopf samt Kristall und Elektronenverviel- 
facher in einem Blei-Abschirmungsgehäuse von 5cm Wandstärke und 
20 x 20% 18 cm Lichtmasse untergebracht (die Firma Scherrer & Söhne, 
Zürich, verwendet dafür reines, sogenanntes ,,Penaroya‘‘-Blei aus Spa- 
nien). Fig. 5 zeigt das Abschirmungsgehäuse mit Messtopf. 


96 L. Rybach 


3. Aber auch bei dieser Abschirmung vermag das Szintillometer mit 
„rate-meter‘‘-Ablesung nicht, die Aktivitätsunterschiede bei verschiede- 
nen Gesteinsproben wahrzunehmen. Dazu kommt noch die äusserst ge- 
ringe Ablesegenauigkeit in diesem Bereiche (siehe S. 90). 

Man muss die einzelnen Impulse über eine längere Zeitspanne regi- 
strieren. Das kann man mit einem Zählgerät tun. Da wir über kein 
solches Instrument verfügten, mussten wir selber eines herstellen. 


Für die Impulstechnik (elektronische Digital-Rechenmaschinen usw.) dienen 
unter anderm die Philips-Dekadenzählereinheiten. Sie benötigen für die zu regi- 
strierenden Impulse eine positive Amplitude von mindestens 25 V. Da die Im- 
pulshöhe am Ausgang der letzten Szintillometer-Verstärkerstufe (zwischen dem 
Kollektor des letzten OC 430-Transistors und Masse) nur 3 V beträgt, war es 
notwendig, eine Vorverstärkerstufe zwischen Szintillometer-Ausgang und Philips- 
Einheiten zu schalten. Da die Philips-Einheiten 300 V Anodenspannung und 6,3 V 
Heizspannung benötigen, wurde auch der Vorverstärker diesen Bedingungen an- 
gepasst. 

Für die Rückstellung der Leuchtsignale an den Philips-Röhren muss man eine 
kleine negative Spannung haben; diese wird jeweils durch die für diesen Zweck 


© 
+300 V zum nächsten 


Fig. 6. Schaltschema des Vorverstärkers. 


Ph. 
88929. 


Vorver- 45 
stärker DE 10° 10" 10210? 
Be 


—— 7 


4X Philips 88929 4, 


Netzgerat 


Fig. 7. Blockschaltbild der Apparatur. 
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gleichgerichtete Heizspannung (6,3 V) geliefert. Die Anoden- und Heizspannung 
(300 V = und 6,3 V—) stammen aus einem Netzgerät. 


Den aus diesen Daten berechneten Vorverstärker zeigt Fig. 6, darunter das 
Blockschema des Zählgerätes (Fig. 7). 

Das auf diese Art und Weise hergestellte Zählgerät funktioniert voll- 
ständig befriedigend. Nulleffekt: (93 + 1) cpm4). 

Die Bestimmung der Auflösungszeit der gesamten Apparatur (r) 
wurde mit der sogenannten ,,2-Quellenmethode‘, siehe z. B. TAYLOR 
(1957), vorgenommen. Wir fanden für 7 einen Wert von 1,6: 106 sec. 
Impulsverluste sind also bei unsern Aktivitäten zu vernachlässigen. 

Da die Zeitdauer der Impulse am Ausgang des Szintillometers von 
der Messbereich-Einstellung abhängt, wird immer bei jener Stellung ge- 
messen, bei welcher die Impulsdauer die kleinste ist. Die Philips-Einheit 
88929/03 verlangt allerdings eine Impulsdauer von mindestens 1 psec, 
so dass wir die Messbereich-Stellung 5 für unsere Messungen gewählt 
haben. 


Messung, Bestimmung der spezifischen Aktivität («) 


Die pulverisierten Gesteinsproben werden in den Messtopf gefüllt 
und das eingewogene Gewicht (G = Gpto—Gropr) auf einer Waage mit 
einer Genauigkeit von + 0,1 g bestimmt. 

Man misst im Abschirmungsgehäuse eine Anzahl Impulse Nr über 
eine Zeitdauer tr. Daraus ergibt sich eine Aktivität 


Ap = Aia cpm. 
tr 


Der Effekt (herrührend von der Radioaktivität der Probe) ist 
E = (Ar—Ax) cpm, wo Ay den Nulleffekt 


An = ali cpm bedeutet. 
ty 


Die spezifische Aktivität der Probe ist damit 


“= — cpm/g. 


G 
Wenpt (1955) zeigte, dass der Einfluss der Füllhöhe h (siehe Fig. 5a) 


auf die spezifische Aktivität gering ist. 
Messgenauigkeit 


Der statistische Fehler einer Messung ist nach LOEVINGER and BER- 
MAN (1951) 


4) cpm = counts per minute = Impulse per Minute. 
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4% =f(r, Nr, Ny); wor = = 
bedeutet und wurde auch in FAUL (1954) auf Seite 25 graphisch darge- 
stellt. Daraus kann man für jede Messung den prozentualen Fehler ab- 
lesen oder umgekehrt die für eine gewünschte Genauigkeit erforderlichen 


Impulszahlen entnehmen. 


Eichung, quantitative Aktivitätswerte 


Die Konzentration radioaktiver Substanzen in Gesteinen wird mei- 
stens in Uran-Äquivalent (äqu. U,0,) angegeben, das heisst man nimmt 
an, die Strahlungsintensität sei die gleiche, wie wenn die gesamte y-Akti- 
vität nur von den U-Folgeprodukten stammen würde. Dabei muss aber 
vorausgesetzt werden, dass das Uran mit seinen Folgeprodukten im 
radioaktiven Gleichgewicht steht, was in der Verwitterungskruste an- 
stehender Gesteine, aber auch beim Stollenmaterial, meistens gar nicht 
der Fall ist (Radiumemanation). 

Bei dem von SzALAY (1945) eingeführten Th-Äquivalent — das sich 
übrigens in der Literatur eingebürgert hat — verhält es sich gleich 
(Thoriumemanation). 

Darum fanden wir es am zweckmässigsten, eine neue Einheit, das 
Kalium-Äquivalent, einzuführen. Aus dem Zerfallschema des K“ sieht 
man nämlich, dass der K-Zerfall einstufig ist. Die Zerfallskonstante 
des *A* ist grösser als 10!1!sec=-! (Handbook of Physics, New York 
1958). Somit haben Gleichgewichtsstörungen keinen Einfluss auf einen 
K-Äquivalentwert, weil wir darüber gar keine Voraussetzungen machen 
müssen. 

Als Eichsubstanzen haben wir NaCl-KCl-Salzgemische verwendet. 
Um eine vollständig homogene K-Verteilung zu erhalten, wurden die 
Salze in einer Platinschale zusammengeschmolzen. Die für eine Kon- 
zentrationsreihe von 5%, 10%, 15%, 25%, 50% K gemessenen spezifi- 
schen Aktivitäten sind in der folgenden Tabelle dargestellt. 


Fig. 8. Zerfallsschema des K40, 
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v-10-4 
%K 7 = Mo Ea 

cpm/g % K 3 2 u 

5 0,320 | 0,0640 59 | 3481 
10 0,580 | 0,0580 

15 0,849 | 0,0566 | 0,0581 | 15 225 

25 1,374 | 0,0550 31 961 

50 2,840 | 0,0568 13 169 

+59 |-59 | 4836 


Zvv / 4836 
en: 04 = +0,0016. 
Eichwert: (0,0581 + 0,0016) epm/g pro 1% K. 


(e He 


2,00 


Fig. 9. Eichkurve der Apparatur. 


Somit kann die y-Aktivität der Gesteinsproben in % K-äqu. als 
Konzentrationseinheit ausgedrückt werden: 


K-äqu. (%) = 70224 


a 
0,058 
5. Resultate 


1. Zuerst wurde die laterale Variation von c untersucht (siehe Tabelle). 
Die Gesteinsproben stammen aus demselben tektonischen Zug°). Man 
sieht, dass die Variation nicht allzu gross ist, das heisst c besitzt auch 
in dieser metamorphen Zone einen korrelativen Wert. 


5) Aus dem „Zwischenglied‘“. 
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Nr. Gestein re 
% 
75 Lagengneis 12,40 
it) Lagengneis 12,91 
91 Lagengneis 11,02 
99 Lagengneis 13,39 


2. Über die Zuverlässigkeit der Oberflächenmessungen bringen wir 
einige Daten in der Tabelle auf S. 101. Hätten die Vermessungen einen 
quantitativen Wert, so sollte das Verhältnis 


Feldmessung F-N, 
Labormessung K-äqu. 


(F ist der Bruttowert, N, der Nulleffekt) 


mehr oder weniger konstant bleiben. 

Diese Berechnung haben wir im Falle eines Oberflächenprofils (siehe 
Tabelle) durchgeführt®). Der relative Fehler der Einzelmessung (pe) 
beträgt etwa 50%. Die Ursachen dafür — bei einem so niedrigen F/N,- 
Verhältnis — sind einerseits in der sehr variablen Geometrie, anderseits 
in den Streueffekten und der Abschwächung der kosmischen Strahlung 
zu suchen. 


Zvv 1430,16 
Zvv 2 10-1280: 6 


= == = +1 = + 19 È 
He ar Be] 13 +1,05 +5 Ns 


3. Die Ergebnisse unserer quantitativen Aktivitätsbestimmungen 
haben wir in einem schematischen Radioaktivitätsprofil dargestellt 
(siehe Fig. 10). Jeder Punkt bedeutet den gemessenen K-äqu.-Wert 
einer bestimmten Probe, welche in die betreffende Gesteinsgruppe einge- 
teilt wurde. Der Durchmesser der Kreise entspricht ungefähr den durch- 
schnittlichen Messfehlern. Der vertikale Strich in einer Punktreihe gibt 
den durchschnittlichen K-äqu.-Wert dieser Gruppe an. 

Aus dieser Darstellung ersieht man die Aktien ede ZWi- 
schen den angeführten Gesteinstypen. Man sieht zum Beispiel, dass die 
Aktivität der ,,Lagengneise‘ mit derjenigen der Adula- bzw. Tambo- 
kristalline verglichen werden kann. Die ,,Griinschiefer“‘, ferner die ,, Trias‘ 


6) Für Stollenmessungen konnten wir diese Untersuchung nicht durchführen, 
weil wir den Nulleffekt nicht kennen. Werte, die vor Stollenportalen gemessen 
werden, haben mit dem Nulleffekt nichts zu tun. Die Aktivitätswerte im Stollen 


zeigen im allgemeinen nur den qualitativen Verlauf der Gesteinsaktivität (vgl. 
S. 93— 94). 
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EE DEE PER ee 


Hst.- Gestein F—No | K-äqu. a ker vv.10=2 
Nr. Imp/see % K-aqu. su = 
70 Adula-Gneis 35 13,38 2,47 4,2 17,64 
Ta Triasmarmor 7 1,40 5,00 29,5 870,25 
72 Kalkglimmerschiefer 6 6,40 0,94 Jai 123221 
73 Grünschiefer 1 0,81 122 8,2 67,24 
74. Kalkglimmerschiefer 13 9,64 1538 7,0 49,00 
75 Lagengneis 33 12,66 2,66 6,1 321 
76 Kalkglimmerschiefer 8 4,74 1,69 3,6 12,96 
UH Lagengneis 25 12,91 1,94 1,1 TL 
78 Kalkmarmor 2 1,95 1,03 10,2 104,04 
79 sandiger Kalkphyllit 17 6,69 2,54 4,9 24,01 
80 dunkler, toniger 
Phyllit 24 9,06 2,65 6,0 36,00 
81 Amphibolit È 1,65 1,82 23 5,29 
82 Kalkschiefer bis 
Kalkmarmor DAT 1,16 8,9 79,21 
83 Tambo-Paraschiefer DI 14,00 229 127 2,89 
Mittel: 2,05 52,4 | 52,4 1430,16 
Tambo-Kristallin 2 ET 1 6 ax 8 10 12 14 16% K-aequ 
(Muskovit-Parasch.) == _— 1 on 
Chlorit-Gneis sa da NETS. PE bei 30,62% 


Lagengneis 
Zwischen-Trias 
vorw. Prasinit 


i 


vorw. Amphibolit 


dunkl., toniger Phyllit 
+ kalkfrei 


= SU 


Kalkglimmerschiefer 
bis Kalkphyllit 
Kalkschiefer bis Kalk- 
marmor 


Bündnersch. Grünsch. 


Adula-Trias 
Adula-Gneis 


16% K-aequ 


Fig. 10. Schematisches Radioaktivitätsprofil durch die Misoxer Muldenzone. 
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zeichnen sich durch ihre relativ niedrige Radioaktivität aus. Bei den 
Bündnerschiefern fällt sofort die Abhängigkeit der Gesamtaktivität vom 
Kalkgehalt auf. Ferner kann man sich ein Bild von den Streuungen 
machen. In diesem Diagramm sind Aktivitätswerte für Gesteinsproben, 
sowohl von der Oberfläche als auch aus Stollen dargestellt. Die Aktivi- 
tätsunterschiede zwischen Oberflächen- und Stollenmaterial der gleichen 
Gesteinsgruppe liegen innerhalb der Streuung. 
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Structural Investigations on Sulfosalts 


from the Lengenbach, Binn Valley (Ct. Wallis). Part 21) 


By W. Nowacki, Y. Iitaka, H. Bürki and V. Kunz (Bern) ?) 


With 3 figures in the text 


Summary 


There are two sorts of X-ray reflections of scleroclase: “strong” and ‘‘weak”’ 
ones. The strong reflections are arranged orthorhombic with ao’ = 19,62 + 0,02, 
bo’ =7,89+ 0,01, co’ =4,19+0,005 A (pseudo-cell) and space group C3, —P2:/n, 
DS, — Pbnm or C3,—Pbn2; the weak ones show monoclinic symmetry (all inter- 
axial angles being 90°). As no piezoelectricity was observed and in view of the 
monoclinic symmetry of the true cell, we assume the space group 03, — P 2:/n for 
the pseudo-cell. The true cell has the dimensions ao = 3a0’ = 58,9, bo =bo’ =7,89, 
¢o= 11co’= 46,1 A. The complete pseudo-structure was determined (atomic coordi- 
nates see Table 2). The Pb-atoms are coordinated by 8+1=9 S-atoms, the As- 
atoms by 3+2=5 S-atoms. The structure may be described as built up by two 
parts: a layer like region of Pb and S // to the (100) plane and a region filled by 
the As-S-chains // c’. — In the true structure small deviations from the atomic 
positions of the pseudo structure are present. Contrary to most sulfosalts x PbS- 
y AseSs, scleroclase is not striated and elongated // to the chain directions (i. e. // c’), 
but // to the b-direction. 

In the Lengenbach dolomite fine needles of a gray, sometimes reddish sulfosalt 
occur. Each needle consists of two species: an orthorhombic one (a0 =8,38, 
06 229,01, Co= 1,99 A) and dufrenoysite (ao—=8,38, bo=25,61, co=7,89 A, 
Bo = 90° 25’) in two orientations. 

For Lengenbachite: a= 35,13, b=11,52, c=36,9 A, Bo=92°36’; C3, =P21/m. 

Hatchite has the lattice constants ao= 9,27 +0,09, bo=7,81+0,08, co=8,01 + 
+0,07 À, co= 66°37’, Bo= 63°27’, yo=85°06’ (all +14’), ao: bo: co=1,187: 1: 
1,026; space group C;1— Pl or Cı!—-Pl. 

Trechmannite: ao (rho.) = 8,65 + 0,01 À, ao = 108°17’+17', ao (hex.) = 14,02, 
co (hex.) = 9,15 À, co/ao = 0,653; space group 02, — R3 (or C3 — R3). 


1) Part 1: W. Nowacxt und V. Kunz, Untersuchungen an Sulfosalzen. 1. Pulver- 
diagramme einiger Sulfosalze aus dem Lengenbach (Binntal). Chimia 13 (1959), 


294— 297. 
2) Contribution No. 114b from the Abt. für Kristallographie, Mineralogisches 


Institut, Universität Bern. 
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A. The pseudo-structure of scleroclase (Y. I.) 
1. Introduction 


Scleroclase (of WALTERSHAUSEN, 1855, see SoLLY 1900) or sartorite 
(of DANA) is one of the commonest of the group of sufoarsenites of lead 
which have been formed in the well-known dolomite at the Lengenbach, 
in the Binnatal (Ct. Wallis). Notwithstanding this abundance of material, 
complicated morphology of the mineral has given rise to much confusion. 
Some historical notes of the investigation on this mineral will be briefly 
summarized. 


In 1864, vom RATH first distinguished three distinct species among the com- 
plexly intergrown metallic minerals from Binnatal. He named them dufrenoysite, 
scleroclase and jordanite. Under the name scleroclase he described small, needle- 
shaped, prismatic erystals which were heavily striated and grooved parallel to 
their length. He regarded the symmetry as orthorhombic and remarked that this 
mineral was the same as Hrusser’s binnite and VON WALTERSHAUSEN's scleroclase 
(RATH, 1864). Later, DANA proposed the name sartorite for the mineral by taking 
the name of SARTORIUS VON WALTERSHAUSEN. In 1895, BAUMHAUER described 
the crystal as orthorhombic by adopting the vom Ratu’s elements. One specimen, 
however, displayed several new pyramidal forms, for which very: complicated 
indices were attached. He pointed out a considerable diversity between the forms 
given by vom RATH and by him, especially among the macrodomes (BAUMHAUER, 
1895). On the other hand, Sozzy (1903) described scleroclase as monoclinic while 
TRECHMANN (1906) stated that SoLLy’s elements were not able to explain his own 
goniometric measurements, and he proposed other monoclinic parameters. TRECH- 
MANN also noted a considerable diversity between the forms observed in his speci- 
mens. 

In 1919, SMITH and SOLLY again investigated scleroclase extensively including 
TRECHMANN’s crystals and they arrived at the conclusion that the crystals are built 
up by three crystal lattices, one being monoclinic and the two others triclinic. 
They also proposed the name sartorite-x for TRECHMANN’s crystals which exhibited 
some discordance with other crystals. 

The main morphological difficulties are: 


1. Chemical analysis gives always nearly the same composition i. e. PbS - AssS3. 

. Some faces have almost “‘irrational’’ indices when referred to a simple lattice. 
The crystal system was described as orthorhombic or monoclinic or even tri- 
clinic in order to fit better with the observed angles. 

3. Diversity between the forms appeared in different crystals and also between 
the measured angles for different crystals. 


bo 


It is very interesting that as TRECHMANN has already pointed out these diffi- 
culties are always observed among the planes which make large angles to the 
b-axis (of our notation). 

An X-ray investigation on scleroclase was first made by BANNISTER, PABST 
and Vaux (1939). By taking X-ray rotation photographs they recognized many 
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weak reflections which form a 3x 20 greater monoclinic true-cell compared with 
the smaller orthorhombic pseudo-cell formed by the strong reflections. They 
examined several crystals by X-ray rotation method, including TRECHMANN’s 
specimens which were named sartorite-x, but they could not find neither a difference 
between these specimens nor X-ray evidence of twinning in scleroclase. They also 
tried to explain the complicated morphology of this mineral by reference to its 
pseudo- and true-crystal lattice, and found that even those faces which have 
almost “irrational” indices when referred to the pseudo-lattice, can be given 
simpler indices by adopting the true-lattice. 

We now have investigated the crystal structure of scleroclase by X-ray methods 
and also recognize a super-structure which form a 3X11 times greater cell as 
compared with the sub-cell. 


2. Experimental 


One of the crystals from the Lengenbach was used for the X-ray 
investigation. Small fragments of the specimen were ground into spheres 
by Bonp’s method (Bonn, 1951) so that the correction for X-ray absorp- 
tion can be easily applied. We got several spherical specimens of which 
two specimens with the diameter 0,15 mm and 0,20 mm were used for 
the c-axis and the b-axis integrated Weissenberg photographs with Cu- 
radiation. The linear absorption coefficient of the crystal for CuK, -radia- 
tion is u=768 em! (this means that a plate 0,1 mm thick will reduce 
the intensity 1 to e-758—0,0005!). With spherical crystals it is also easier 
to compare the intensities of symmetrical equivalent reflections. The 
intensities of nearly 800 three-dimensional reflections were measured 
from the integrated Weissenberg diagrams with the help of a photometer 
(Joyce-Loebl-double beam automatic recording Microdensitometer Mark 
III). Beside these photographs, oscillation, Weissenberg and precession 
photographs around the three crystallographic axes were taken. 

Absorption correction factors for the spherical crystals were referred 
to the International Tables for X-ray Crystallography vol. II, p. 302 
(1959). The factors indeed were ranged between 600 at 9=0° and 20,6 
at 0=90°. 


3. Superlattice reflections 


The X-ray photographs showed the following peculier features: 


1. Beside the well-marked “strong” reflections there are many “‘weak”’ 
superlattice reflections. The “strong” reflections are arranged ortho- 
rhombic with cell dimensions a’ =19,62+0,02, b’=7,89+0,01, c'= 
=4,19+0,005 A (pseudo-cell), while the “weak” reflections show 
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monoclinic symmetry. All interaxial angles are, however, exactly 90°. | 
These observations are in agreement with that of BANNISTER et al.| 
(1939) (a = 19,46, by =7,79, co =4,17 A, space group D,4—P2,2,2,;| 
true cell a) =3@', by =b9', Co = 20cy ). However, missing spectra found 
for the “strong” reflections are different, namely in the (40/) planes | 
only the reflections having the indices h+1=2n, and in the (Okl) and 
(0k0) planes only k=2n were observed. This leads to the space groups 
C9,—Pbn2, D38,—Pbnm or C3, —P2,/n instead of D,*—P2,2,2, re: 
ported by them. As no piezoelectric effect could be observed, we assume 
the structure to be centrosymmetrical (P2,/n or Pbnm). 


2. There are two intermediate layers of the “weak” reflections between 
the rows of constant h in the pseudo-cell and ten layers between the 
rows of constant /. Thus the dimensions of the true-cell are | 
a = 3 X 19,62= 58,9, b= 7,89, c= 11 X 4,19 = 46,1 À. 

3. The intensity distribution for the pseudo-cell is almost exactly ortho- 
rhombic. Any serious intensity difference between a set of (hkl), (hkl) 
and (hkl) planes could not be observed. On the other hand, the inten- 


sity distribution for the true-cell is monoclinic and the details of it 
among weaker reflections look like different for different specimens. 


4. As has already been reported by BANNISTER et al. (1939), there is no 
X-ray evidence for morphological twinning. This is in contrast to the 
older morphological statements. 


4. Space group considerations 


Laue photographs taken with incident Mo-radiation parallel to the 
a-axis also exhibit orthorhombic symmetry for the “strong” reflections. 
For the “‘weak” superlattice reflections, however, only the (010) sym- 
metry plane is demonstrated, which indicates monoclinic symmetry. 
Together with the fact that no piezoelectric effect could be observed for 
the crystal and no regularity between the indices of missing spectra 
could be found for the “‘weak”’ reflections, we may chose the space group 
of the true-cell of scleroclase either as C?,—P2,/m or C1, —P2/m if 
there is no extinction in the (0k0) planes. 

For the pseudo-cell, X-ray photographs indicate the orthorhombic 
space groups C},,— Pbn2 or DIS — Pbnm, general diffraction unit no. 12¢ 
according to Nowaoxkt (1952). (40! only with h+1=2n, Okl with k=2n 
h00 with h=2n, 0k0 with k=2n, 001 with I=2n present.) A “genera 
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diffraction unit” is defined as the totality of all space groups having the 
same set of missing spectra regardless of the Laue symmetry; in the paper 
a determinative table of all 62 general diffraction units is given, based 
only on missing spectra. But as has been turned out by the recent struc- 
ture determination of the pseudo-cell, such an orthorhombic symmetry 
is really caused by a special arrangement of the atoms in the crystal. 
That is all atoms are situated with the z parameters of Y, or 34 just on 
the mirror planes. 

In view of the monoclinic symmetry of the true-cell, we take the 
space group C},,—P2,/n for the pseudo-cell by making allowances for 
the non-symmetric electron density distribution over the mirror planes 
(001). 

There are 4 formula units of PbAs,S, contained in a pseudo-cell (3,96 
if we take the observed density 5,05 gr/cm?), while in a true-cell 132 
formula units are involved. 


5. Determination of the pseudo-structure 


After correcting for absorption and Lorentz-polarization factors the 
structure factors were placed on an absolute basis by WiLson’s method. 
The temperature factors determined by this method were surprisingly 
large, namely B=4,8 A? for the (hk0) and B=4,2 A? for the (407) planes. 
We can hardly think that these values indicate violent thermal vibra- 
tions of the atoms in the crystal, but it might be caused by a certain 
kind of disorder. 

To find the position of the heavy atoms a Patterson projection along 
the c-axis was calculated. An analysis of the Patterson projection gave 
the x- and y-parameters of the lead atom which yielded most of the 
signs of the structure amplitudes. Successive refinement by thy c-axis 
Fourier projections made it possible to locate all of the lighter atoms, 
arsenic and sulfur, and the reliability factor became 26% which was 
further dropped to 22% when anisotropy for the lead atom was taking 
into account. 

For the (h0l) projection, the orthorhombic intensity distribution of 
the “‘strong”’ reflections limits the z-parameters of the atoms in the pseudo- 
cell to either of the following values, 0, 14, ?/,, 34. A crystal chemical 
consideration led to a plausible arrangement of the atoms which gave 
the reliability factor 29%. Several repeated cycles of refinement by 
Fourier and difference Fourier method dropped this factor down to 16% 
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if an anisotropic temperature factor for the lead atom was taken into 
account. 

For both (hk0) and (AO!) projections, the temperature factor was 
surprisingly large. Moreover, the difference Fourier maps demonstrated 
still a clear indication of anisotropy in electron distribution around the 
arsenic and sulfur atoms. At the present stage, the individual tempera- 
ture factors and the corresponding root mean square displacement of the 
thermal vibrations are as follows. 


Table 1. Individual temperature factors and their corresponding root mean 
square displacement 


b Ile 
B (A) r.m.s. È R 2 a 
A .m.s.A. B (A) r.m.s.A. 
Displacements (A) Bea (ARTE 

Pb 6,7 0,29 4,5 0,24 3,6 0,22 
Asi Terre 3,5 0,21 754 305818 
Asa 7-4. 0731 4,5 0,24 7,40 
S 4,5 0,24 3,0 0,20 4,5 0,24 


If we adopt these values, the agreement between the observed and 
calculated structure factors over all nearly 800 independent three-dimen- 
sional reflections becomes rather satisfactory and the reliability factor 
of 21% is obtained. 

It should be noticed, as described earlier, that the statistical treat- 
ment of the intensities had also given a large overall temperature factor. 
As the structure so far discussed is the average structure over the 11 X3 
sub-cells, we may dare to suppose that at least most part of the tem- 
perature factors derived from the pseudo-cell have no real meaning, but 
are indicating statistical displacement of the atoms from their mean 
positions. 


Table 2. The atomic coordinates 


/ 7 


äh y 2A 
Pb 0,1947 0,0849 0,2500 
Asi 0,1290 0,5030 0,7500 
Asa 0,0040 0,8020 0,2500 
Sı 0,2210 0,3630 0,7500 
Se 0,1680 0,6810 0,2500 
S3 0,0780 0,9750 0,7500 


Sa 0,0480 0,3410 0,2500 
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6. Discussion of the pseudo-structure 


Some of the interatomie distances calculated from the coordinates 
given in Table 2 are listed in Table 3. These values agree well with the 
values found in the previously determined structures of sulfosalts, 
although some of them are slightly shorter or longer than usual. The 
coordination around the lead atom is somewhat different from other 
sulfosalts in which lead atoms are normally surrounded by six to eight 
neighbouring sulfur atoms. In scleroclase, the lead atom is surrounded 
by nine nearest sulfur atoms although one of them is situated at a longer 
i distance of 3,52 A from the lead. This kind of coordination is, however, 
| really formed in the structure of halides of lead such as PbCl, and 
| PbBr,. 


| Table 3. Coordination for Pb and As,, As, 


| Pb: 2,80 A (Sz) + 3,08 (2 S1)+ 3,19 (2 81) + 3,22 (2 Ss) + 3,23 (Se) + 3,52 (Sa) = 8+1 
| Asi: 2,12 (Si) + 2,63 (2 Se) + 2,92 (2 Sa) = 342 
Ase: 2,38 (Ss) + 2,59 (2 Sa) + 2,89 (2 Ss) = 3+2 


The coordination around the arsenic atoms are also listed in Table 3. 
There are five immediate neighbours of sulfur atoms around the arsenic 
atoms, of which three are situated at distances of about 2,5 A. The 
arsenic and sulfur atoms thus form an AsS,-group of trigonal-pyramidal 
shape. 

The structure projected along the c and 6 axis is shown in Fig. 1. It 
may be described as if it is composed of two parts. One of them is the 
layer like region of the lead and sulfur atoms extended parallel to the 
(100) plane, and the other part is the region filled by the chains of arsenic 
and sulfur atoms. The reported good cleavage parallel to the (100) plane 
of scleroclase can be explained as the result of the structural nature 
described above. There are two crystallographically independent arsenic 
atoms in a pseudo-cell, each constituting two kinds of (AsS,), chains 
parallel to the c-axis by forming trigonal-pyramids of AsS, and by 
sharing their corners. These chains offer their sulfur atoms around the 
lead atoms. In view of the fact that the present pseudo-structure is the 
average structure over the 33 sub-cells of the true structure, it is not 
certain whether these chains are extended infinitely along the c-axis, 
forming strong bonds between the arsenic and sulfur atoms. If account 
is taken of the three structural features described below, it might be 
found that the chains are broken into pieces which have (at the present 


stage) unknown length. 
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1. The length of the c-axis is too large to assume that the chains are 
continued throughout the crystal. As a fact, some rather longer bond 
distances between the arsenic and sulfur atoms are observed in the 
average structure (such as 2,63 À and 2,59 À). 

2. In contrast to most of the sulfosalts in which the elongation and the 
striation are both directed along the direction of the chains, which 
may be regarded as the direction of the strongest binding forces, 


2c; 


a | © © er ee 
Orso) DS oi 408 
Qc Oo GO HO (D © GO 
OO. L-OL-00 >00 


(o) 


Fig. 1. Projection of the pseudo-structure of scleroclase on the (010) = ac-plane 
(above) and on the (001) = ab- -plane (below), with indication of the coordination 
and interatomic distances. 
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scleroclase crystals are elongated and striated along the b-axis, but 
not along the c-axis. 

3. The difference Fourier projection along the b-axis indicated a marked 
elongation of the election density distribution of the sulfur atoms 
along the c-axis. The fact infers that in the real structure some of the 
sulfur atoms are displaced from their mean position either upwards 
or downwards along the chain direction. Namely, some of the arsenic 
and sulfur distances may be shorter than those observed in the average 
structure, while others may be too long to assume that strong bonding 
exists between these arsenic and sulfur atoms. 


It is interesting to see that in this scleroclase structure the ionic radius 


| and the packing sequence of the lead atom in the c-axis direction seems 


_ to be too large to fit the sulfoarsenite chains along the c-axis. In berthie- 


| 
J 


rite (BUERGER and HAHN, 1955) which has a very similar chemical 


formula (FeSb,S,) and a similar crystal structure, the iron atoms are 
| just fitted in the structure forming a regular octahedral coordination 
| without breaking the chains of sulfoarsenite “molecules’’. 


7. Relations between. structure and morphology 


As mentioned in the Introduction several crystallographic elements 
have been given to scleroclase. 

Vom Ratu (1864) and BAUMHAUER (1895) (see also BADER, 1934) con- 
sidered scleroclase to be orthorhombic with (a:6:c¢)p,=0,539 : 1: 0,619 
which is in accordance with the ratio from the pseudo-cell ay’ : by : co’ = 
=4x0,621,:1: 0,531, after the transformation ay =4cpg, bo =bpp, 
Co =4,,- According to TRECHMANN (1906) scleroclase is monoclinic with 
@:b:c=1,2755:1:1,1949, B=102°12’. These elements also fit the 
pseudo-cell by the transformation 4a,+¢,=a), ¢p=e¢,. The elements 
calculated from the pseudo-cell are in fair agreement 1,271,: 1: 1,062), 


B=102°03'. 
SMITH and SoLLy (1919) introduced several systems of elements, 
which show no relation to the structure and which — in the past — 


have complicated unnecessarily the discussion of the morphology of 
scleroclase. They also believed in a triclinic variety of scleroclase, which 
they called sartorite—«; but according to BANNISTER et al. (1939) this 
sartorite — « (crystal Nos. 1 and 2) is identical with scleroclase (sartorite) 


(crystal No. 5). 
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The orthorhombic indices given by vom RATH and BAUMHAUER can 
be transformed into our pseudo-cell or our true-cell. In some cases the 
indices become simpler, in others not. It is quite clear, that the morpho- 
logy of a erystal with such a complicated true-cell also must be a com- 
plicated one. In addition the superstructure seems not to be always the 
same; this may explain why SoLLy and SMITH believed to have to intro- 
duce different elements for different erystals or parts of the same crystal. 
The different elements are shown in Fig. 2. 


GS =à,R,B 


a CVR,B 


Fig. 2. Relation of the structural pseudocell (a’, c’) to the elements used by vom 
RATH-BAUMHAUER (vR, B), TRECHMANN (7) and SmrrH-SoLLy (S) (see text). 


B. Comparison of some sulfosalts with the composition xPbS-yAs,S, 


(Vetcivii) 


In Table 4 the data for five sulfosalts of the composition x PbS-y As,S, 
are given. It is seen that the structural ratio ay: by: Co and By agrees very 
well with the morphological data (for scleroclase see section A; for 
dufrenoysite the morphological ratio may be written 2x 0,325,:1:2x 
x 0,3063). It was found that baumhauerite shows a strong piezoelectric 
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Table 4. Comparison of some sulfosalts x PbS A829; 
ao bo co Bo ao : bo Co 
I 
Seleroklase 
e=y=]) 19,62 7,89 4,19 Ä 90° 2,487 + 1: 0,531: 
| (pseudo-cell) + 0,02 + 0,01 + 0,005 
Baumhauerite 22,89 8,370 7,920 97221325) 2,735 : 1 : 0,9465 
Rathite I 25,10 793 8,42 98° 20” 3,1092: 12: 15062 
j + 0,09 + 0,025 + 0,024 ie RY 
Dufrenoysite 8,37 25,74 7,90 90° 21° 0,3252: 1: 0,3069 
+ 0,04 + 0,05 +0,01 +12 
8,96 31,92 8,45 1172502 0,2807: 1: 0,264; 
+ 0,04 +0,01 + 0,03 ae OY 
a @ B SG PH Striation 
| 
Seleroklase 0,539 :1:0,619**) 90° C3,-P2i/n | — | // bo, structural 
| (pseudo-cell) chains // co 
SERIA 
Baumhauerite 2,737 + 1.::0,947, 99.134 Cii-P1 + | also //bo=8,37 
Rathite I 3,1544: 1: 1,069g 98° 4314’ | C3,-P2i/a — // co= 8,42 
Dufrenoysite 0,6510: 1: 0,6126 90° 331%’ | 02,-P 2m // = 8,37 
Jordanite 0,2794: 1: 0,2655 LIGA CF P2:mi — also // co= 8,45 


SG = space group, PE = piezoelectricity, *) «a=y=90°, **) BADER (1934) 


effect. Its space group therefore must be C,!—P1 and not C;1— PI. The 
observed negative effect for scleroclase, rathite and jordanite is in agree- 
ment with the given space groups. 

In the structure of scleroclase As-S-chains are running // to the 
period of ~ 4-8,4 À. Normally the striation of the crystal would be // 
to this direction. This is the case for baumhauerite, rathite, dufrenoysite 
and jordanite, but not for scleroclase, where the striation is // b) and the 
chains are // co. 


C. Fibrous sulfosalt (H. B.) 


In the Lengenbach dolomite fine needles of a gray, sometimes reddish 
sulfosalt occur (see Fig. 16 in NOWACKI, 1960a). Each needle consists of 
two (or one and two) species: an orthorhombic (with a)=8,38, by= 
=2x 25,61, c)=7,89 A; only missing spectra h+k=odd: space groups 
OL = Cmm2, CH Cm2m-C2mm, D8 —C222, Di —Cmmm,; the spots 
with h =odd are weaker than those with = even and somewhat diffuse) 
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and two monoclinic (with a,=8,38, b,= 25,61, co= 7,89 A, B,= 90° 206 
for (hkl) or (401) no reflections are missing, (040) spots coinciding with 
those of the orthorhombic species, space groups Ol —Pm, C,!— P2, 
C,?—P2,, Ch, —P2/m, 02,—- P2,/m) (needle axis // a, Fig. 3). The whole 
mass of a mere is distributed about equally over the three species. Each 
species only shows one orientation within à given crystal. The cells of 
the two monoclinic species are symmetrical to a plane | to the needle 
axis. The structures of the two monoclinic species may be either identical 
or enantiomorphous. The monoclinic species is identical with dufrenoysite 
[ao = 8,37, “bp = 25,74, co =7,90 A, 8, =90°21'; C2,—P2,/m]; the lattices 
constants also show a similarity with one form of rathite (I) [Le Bran 
(1959), a) =8,43, bp = 25,80, cy =7,91, By=90°; C2—P2,]. 

On the same sample of dolomite there are bah needles which only 
consist of the two monoclinic species (V.K.). 


Faseriges Sulfosalz 


2-- -9- - # Di) pros 2 = A 
7 N A: R as a \ n: 
/ aah: > à ; 
4 Zu a: i 72 
“] vet È N + i \ 


\ 


= rot. pa. 


Fig. 3. Orthorhombie and monoclinic parts of fibrous sulfosalt. The monoclinic 
part is identical with dufrenoysite. 


D. Lengenbachite (Y. I.) 


Oscillation, Weissenberg, precession and Laue photographs yielded 
the data: a@)=35,1,, b,=11,5,, Co = 36,9, A, By = 92°36’, Space group 
5n —P2,/m; the sheets are // (001); no piezoelectric effect observed. 
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E. Hatchite and Trechmannite (VERRE) 


When looking through the minerals found during the summer 1960 
for the ““Bernische Arbeitsgemeinschaft Lengenbach” (Nowackt, 1960a), 
ST. GRAESER observed some very minute crystals of an unusual habit, 
which turned out by X-rays to be hatchite. The crystals show a bright 
lead-grey colour, but are dark-red in transparent light at edges or cor- 
ners. A small crystal of about 1/10 mm in length, the habit of which has 
a certain similarity with Fig. 1 in the paper of SoLLy and Smith (1912), 
was X-rayed and yielded the lattice constants do = 9,27 +0,09, b, = 
—7,81+0,08, c,=8,01 +0,07 À, «y=113°23, Bo=116°33, yo = 85°06! 
(all +14’), ag: do: co = 1,187 : 1: 1,026, which can be compared with the 
data of SoLLy and SMITH a’:b’:c’=0,9787:1:1,1575, x —116° 534, 
B’ =85° 12", y =113°441’, or — after the transformation a’ — b,b’ —c, 
e>a,«>Bß,ß>yy—a—a:b:c=1,183:1: 1,022, a =113°442’, 
B=116°53.’, y=85°12’, which is in perfect agreement with the X-ray 
data; space group C1—P1 or C,1—P1. The (true) reduced cell has 
Gy = 9,27 + 0,09, by =7,81 + 0,08, cy = 8,01 + 0,07 A, a = 66°37’, By = 63°27’, 
Yo = 85° 06’ (type I, all angles acute). 

For trechmannite the data are: a, (rho.) =8,65 + 0,01 A, eg = 108-172 
Ay (hex.) = 14,02, cy (hex.) =9,15 A, co/4,=0,653, morphological (SoLLy 
1905, SMITH and Prior 1907) c/a=0,6530; space group 0%,—R3 (or 
C,4— #3); colour wine-red, brighter than hutchinsonite, diamond brilli- 
ancy (Nowacki and Kunz 1961). 

The piezoelectric tests were performed by Y. TAKEUCHI of Tokyo 
University with the apparatus constructed by ITrARA (1953). 

We are indebted to Prof. W. Ner and Dr. R. Hüsser for the possibility 
of using the electronic computor Bull Gamma AKT and for many advices, 
to Dr. Y. TAKEUCHI for his kind help, to the Swiss National Science 
Foundation for support of these investigations and to the Eidgenössische 
Stiftung zur Forderung schweizerischer Volkswirtschaft durch wissen- 
schaftliche Forschung for a grant towards a photometer. 
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Biotit-Varietäten und Stilpnomelan im alpin metamorph 
überprägten Mittagfluh-Granit (Aarmassiv) 


Von Emilie Jäger, Enrico Kempter, Ernst Niggli und Hans M. Wüthrich 
(Bern) +) 


Abstract 


The Mittagfluh granite is certainly older than the Alpine metamorphism 
(here of low grade) and the main Alpine folding; it is probably a Hercynian in- 
trusion. We have studied the types of mica in this granite and find three distinct 
varieties of biotite in addition to stilpnomelane in a series of samples. The three 
biotite varieties are distinguished by their color (green, brown and yellow) and 
by other optical characteristics, for example the refractive index ng is for brown 
biotite: 1,642; for green biotite: 1,662 and for yellow biotite: 1,674. The X-ray 
data are given for green and brown mica. The brown mica could be recognized 
under the microscope only when divided into very thin flakes and would not be 
distinguished in thin sections or by X-ray powder analysis. The biotites belong 
to at least two generations. The green and the yellow types of biotite and the 
stilpnomelane are believed to be products of Alpine metamorphism. 

The ages measured by JÄGER and FAUL (1959: Rb/Sr 77m. y., K/Ar 78 and 
75 m. y., are interpreted as mixed ages because only the total (mixed) biotite 
could be used for these analysis. A mechanical separation of the types has not been 
possible. The Central Aare granite further to the south has only green biotite 
(Alpine neoformation) and the age measured by JÄGER and FAUL on this mica 
was 23 m. y. by the K/Ar-method. 


In einer neueren Arbeit haben E. JAGER und H. FAUL (1959) absolute 
physikalische Altersbestimmungen an alpinen Gesteinen publiziert. Zwei 
der analysierten Proben stammen aus dem Aarmassiv, einem der her- 
zynischen Zentralmassive der Alpenkette, die während der tertiären, 
alpinen Orogenese tektonisch überprägt und aufgepresst wurden. Der 
zonale Grad der Metamorphose ist im Aarmassiv gering und entspricht 
der Epizone von GRUBENMANN-NIGGLI (siehe E. NigGLI in J. CADISCH, 
1953, S. 109). Immerhin nimmt in den Alpen, auch im Aarmassiv, ge- 


1) Mineralogisch-petrographisches Institut der Universität Bern, Laboratorium 
für Altersbestimmungen. 
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nerell die Metamorphose nach Südosten hin langsam zu. Manche Gesteine 
des Aarmassivs haben die präalpine Textur und den alten chemischen 
Bestand gut bewahrt, andere sind mehr oder weniger stark verschiefert 
und mylonitisiert. Die meisten Autoren haben bisher angenommen, dass 
die in aarmassivischen Gneisen und Graniten auftretenden Biotite durch- 
wegs noch präalpine Relikte seien. Die häufig zu konstatierende Chlori- 
tisierung wurde aber allgemein der alpinen Metamorphose zugeschrieben. 

Schon bei der mikroskopischen Voruntersuchung der beiden aar- 
massivischen Proben (Mittagfluh-Granit von der Tschingelbrücke und 
zentraler Aare-Granit vom Räterichsboden) begannen wir am prätria- 
dischen Alter eines Teiles der Biotite zu zweifeln (E. JÄGER und H. FAUL, 
1959, S. 1553). Im Mittagfluh-Granit konnte ein gradueller Übergang 
von einem braunen in einen grünen Biotit festgestellt werden, und zwar 
waren die Farbunterschiede am deutlichsten in ganz dünnen Blättchen 
wahrzunehmen. Wir interpretierten die Biotitkörner mit Mischfarben 
braun-grün als Verwachsungen von dünnsten Lamellen braunen und 
grünen Glimmers. 

In der analysierten Probe des zentralen Aare-Granites kam nur oliv- 
grüner Biotit vor, der im deutlich schiefrigen Gestein in kleinkörnigen 
Aggregaten auftrat und eine alpine Neubildung zu sein schien. 

Im nachstehenden sei vorerst kurz auf die geologische Evidenz des 
Alters und der Altersbeziehungen der beiden Gesteine eingegangen. 
Nach Tu. Hier (1956, S. 14) und den älteren Autoren ist der Mittagfluh- 
Granit eine selbständige, spätere Randintrusion des zentralgranitischen 
Magmas des Aarmassivs. Er ist also etwas jünger als der zentrale Aare- 
Granit, wird aber in allen Arbeiten der letzten vierzig Jahre in den her- 
zynischen orogenetischen Zyklus (Permokarbon) gestellt. Noch jünger 
als der Mittagfluh-Granit sind ihn durchbrechende aplitische und quarz- 
porphyrische Gesteine. 

Es sei hier betont, dass weder der zentrale Aare-Granit noch der 
Mittagfluh-Granit mit den mesozoischen und tertiären Gesteinen des 
jungen Sedimentmantels des Aarmassivs in direkte Berührung kommen. 
Das prätriadische Alter kann demnach an Hand der Lagerungsverhält- 
nisse nicht eindeutig nachgewiesen werden. Prätriadisches Alter ist hin- 
gegen im Aarmassiv eindeutig für den post-unterkarbonischen Tödi- 
Granit festgestellt worden, der fossilführendes Oberkarbon durchbricht, 
aber diskordant an einer Erosions- und Verwitterungsoberfläche von 
der Trias überlagert wird. Die Beziehungen zwischen Tödi-Granit und 


zentralem Aare-Granit können aber leider durch Feldbeobachtungen 
nicht aufgeklärt werden. 


| 


| 
| 
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Eines ist allerdings sicher: alle Granite des Aarmassivs sind älter als 
die tertiäre Gebirgsbildung und älter als die Hauptfaltung der Alpen- 
kette. Die alpine Metamorphose manifestiert sich zum mindesten mikro- 
skopisch in allen Graniten des Aarmassivs. Ferner darf darauf aufmerksam 
gemacht werden, dass im meso-neozoischen Sedimentmantel nirgends 
granitische Gänge konstatiert wurden. 

Die Altersbestimmungen an Biotit ergaben nun die folgenden Resul- 
tate (E. JÄGER und H. Faut, 1959, S. 1555). 


Probe K/Ar-Alter Rb/Sr-Alter 
(in Millionen Jahren) 


Mittagfluh-Granit (Tschingelbrücke) A3 75 Ua 
A 3b 78 
Zentraler Aare-Granit (Räterichsboden) A2 23 


Das Resultat für den zentralen Aare-Granit interpretierten wir als 
Hinweis für eine fast völlige Re- und Umkristallisation des Biotites 
während der alpinen Orogenese. Das gemessene Alter stimmt gut überein 
mit dem ebenfalls mit absoluten Methoden bestimmten Alter der zwei- 
felsohne jungen Glimmer der tiefpenninischen Gneise des Tessins (E. 
JÄGER und H. FAUL, 1959). 

Schwieriger war die Interpretation des Messresultates für den Mittag- 
fluh-Granit. Es war nicht möglich gewesen, den braunen vom grünen 
Glimmer mechanisch in den erforderlichen Mengen zu trennen; das 
analysierte Konzentrat war ein Gemisch beider Typen. Wir nahmen nun 
an, dass der braune Glimmer ein herzynisches Relikt darstelle und dass 
der grüne Glimmer eine alpine Umwandung des braunen Glimmers dar- 
stelle. Ein Gemisch beider würde dann fast konkordante Rb/Sr- und 
K/Ar-Alter geben, die irgendwo zwischen dem Intrusionsalter (Permo- 
karbon) und dem Alter der Metamorphose (Tertiär) liegen müssen. Dies 
trifft nun für die gemessenen Werte zu. Als andere Möglichkeit konnte 
allerdings eine völlige Rekristallisation oder sogar eine primäre magma- 
tische Kristallisation vor 77 Millionen Jahren nicht völlig ausgeschlossen 
werden. Es würde sich dieses Ereignis in der Kreide abgespielt haben. 
Wir haben nun aber keinerlei geologische Hinweise für eine Gesteins- 
umwandlung oder eine Intrusionstätigkeit in der Kreide. Es schien uns 
nun angezeigt, das Problem weiter zu verfolgen. Als vorbereitende Ar- 
beit für weitere absolute Altersbestimmungen am Mittagfluh-Granit 
drängte sich eine vorangehende genauere mikroskopische Untersuchung 
auf, über die hier kurz berichtet werden soll. Wir sammelten zu diesem 
Zwecke zahlreiche Proben an der Oberfläche und in Kraftwerk-Stollen. 


120 E. Jäger, E. Kempter, E. Niggli und H. M. Wüthrich 


Der Mittagfluh-Granit ist ein grobkörniger, saurer, hellgrauer Biotit- 
Granit, in welchem die oft recht gut erhaltenen Quarz-Körner auffallen, 
die sich vom ausgeprägten feinkörnigen ,,Sandquarz‘* (Môrtelquarz) des | 
südlich anschliessenden zentralen Aare-Granites unterscheiden. Die Tex- 
tur ist meist massig-richtungslos. Der Granit enthält 72—74 Gew.% | 
SiO, und hat aplitgranitischen bis normalalkaligranitischen Chemismus 
(Tu. Hier, 1956, Tab. II und $. 21). | 


Mikroskopische Untersuchung 


Im Dünnschliff sind metamorphe Umwandlungserscheinungen deut- 
lich zu erkennen. Ferner erweist sich unter dem Mikroskop der im Hand- 
stück recht homogen erscheinende Granit als sehr inhomogen in bezug 
auf den Grad der Umwandlungserscheinungen. Diese wechseln von 
Meter zu Meter. Wir untersuchten das Profil an der Grimselpasstrasse 
bei der Tschingelbrücke auf eine Länge von 1,2km von der nördlichen 
Schieferhülle bis zum Kontakt mit dem zentralen Aare-Granit. Wir fan- 
den hierbei einige Meter grosse, sich wiederholende Bereiche, die durch 
besondere Typen der Umwandlung gekennzeichnet sind (zum Beispiel 
Bereiche mit reichlich Stilpnomelan usw.). — Es wurden ferner Hand- 
stücke des Mittagfluh-Granites im Gauli-Ärlen-Stollen und im Kabel- 
stollen Handegg-Guttannen gesammelt. Bei km 2,6 im Kabelstollen ist 
der Mittagfluh-Granit mineralogisch noch am besten als primäres Er- 
starrungsgestein erhalten. 4 

Da uns vor allem der Biotit und die übrigen Phyllosilikate interessierten, 
seien im nachstehenden die anderen Mineralien des Granites nur soweit 
beschrieben, wie es uns für die Charakterisierung des Grades der Meta- 
morphose und für die Diskussion der Entstehung der Biotitvarietäten 
als notwendig erschien. 

Quarz löscht in allen untersuchten Schliffen stark undulös aus, ist 
oft zerbrochen und zeigt auch immer granoblastische Neukristallisa- 
tionen. Fast keine solche Neubildungen fanden wir in einem Handstück 
aus dem Kabelstollen Handegg-Guttannen bei km 3,2 (Koord. 166.000/ 
665.765, ca. 1140 m ü.M.) nahe am Kontakt zur Schieferhülle. 

Der Na-Kaliumfeldspat ist meist sehr frisch, zeigt grobe Mikroklin- 
ritterung, breite perthitische Bänder und grosse Flecken von Albit. 

Der Plagioklas ist Albit mit einem Anorthitgehalt von 0 bis 5.% 
Der Kern ist stark sericitisiert; im Anorthitgehalt ist aber zum minde- 
sten heute kein Zonarbau festzustellen. Die Möglichkeit, dass früher ein 
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solcher vorhanden war und dass der Plagioklas ursprünglich Ca-reicher 
war, kann nicht ausgeschlossen werden. 

Der Zirkon ist manchmal im Kern isotrop und von frischem Zirkon 
umwachsen. Man kann jedoch auch metamikte Hüllen um klaren Zirkon 
beobachten. In Gesteinen mit alten, groben Biotitblättern (siehe später) 
ist Zirkon in Biotit eingewachsen. Sind in einer Gesteinsprobe die Biotite 
in feinkörnige Aggregate metamorpher Neubildungen umgewandelt, so 
findet man den Zirkon in Kalifeldspat-Rändern oder im granoblastischen 
Quarz. Der Zirkon ist dann häufig zerbrochen. 

Epidot und Klinozoisit sind ständige Begleiter des Biotits; Epidot 
tritt als feine Einlagerungen in den grossen Glimmerkörnern auf. Im 
Biotit kommen ferner hochlichtbrechende, stark doppelbrechende Körner 
vor, die wohl Titanit sind. Sie führen manchmal im Kern kleinste opake 
Plättehen (Ilmenit?). Als weitere Akzessorien sind Apatit, Fluorit und 
Orthit zu erwähnen, ohne dass diese Aufzählung Anspruch auf Vollstän- 
digkeit erheben will. 

Genauer untersucht wurden die dunklen, mafischen Phyllosilikate des 
Granits. Neben den schon erwähnten braunen und olivgrünen Biotit- 
varietäten stellten wir noch einen gelben Typ sowie gebleichten, farb- 
losen Biotit fest. Ferner konstatierten wir das Vorkommen von Stilpno- 
melan und von Chlorit. 

Biotit tritt in zwei genetisch wohl verschiedenen Korngestalten auf: 
einmal als grosse „‚Einzelkörner“ (bis 5 mm gross), die sich allerdings 
bei genauerer Untersuchung oft als inhomogen erwiesen. Daneben treten 
Aggregate feinkrönigen Glimmers auf, wobei die Einzelkristalle ganz ver- 
schiedene Orientierung zeigen und 1/19) bis !/,, mm gross sind. Diese Aggre- 
gate, die sich manchmal in Zügen anordnen, sind wohl sekundären, meta- 
morphen Ursprungs. 

Neben den üblichen Dünnschliff-Methoden erwies sich die Unter- 
suchung ganz dünner Spaltblättchen im Einzelpräparat als unerlässlich, 
da ein Teil des Lamellenbaues im Dünnschliff nicht zu erkennen ist 
(insbesondere die Verwachsung von braunem mit olivgrünem Glimmer). 

Brauner?) Biotit (Typus I). Im Dünnschliff konnten wir nirgends 
einheitliche Bereiche reinen braunen Biotits beobachten. Wohl aber ge- 
lang es uns, im dünnblättrigen Pulverpräparat solche braunen Glimmer 
rein zu isolieren. In den am besten erhaltenen Partien des Mittagfluh- 
Granites (im Kabelstollen bei km 2,6 (Koord. 165.410/665.805, ca. 
1170 m ü.M.) kommen fleckige Glimmer vor, deren braungrüne bis 


2) Alle Farbangaben beziehen sich auf die Richtung stärkster Absorption. 
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grüne Flecken schon im Dünnschliff erkennbar sind. Die Brauntöne sind 
hier sicher nicht auf sekundären gelben bis braunen Biotit (Typus III) 
zurückzuführen. Die grossen Biotit-Einzelkörner der anderen Proben 
zeigen im Dünnschliff variable braungrüne Mischfarben (siehe unten). 
In den neugebildeten Aggregaten fehlen im allgemeinen braune Farbtöne 
dieser Art völlig. 

Olivgrüner Biotit (Typus II). Er baut die feinkörnigen Aggregate auf 
und kommt auch in den grossen Einzelkörnern vor. Wir konstatierten 
ihn im ganzen Nord-Süd-Profil des Mittagfluh-Granites und auch in 
einem Teile des zentralen Aare-Granites. Die grossen ‚„Einzelkörner‘“ 
mit im Dünnschliff zwischen grün und braun liegenden Farbtönen sind 
meist Parallelverwachsungen feinster Lamellen von Biotit I und Biotit II. 
Beim vorsichtigen Reiben der Glimmer in einer Achatschale unter Alko- 
holbedeckung erhält man nämlich sehr dünne Blättchen, die mit abneh- 
mender Blättchendicke immer deutlicher und unterscheidbarer braun 
oder olivgrün werden. Neben diesem Auftreten in den Grosskörnern 
oder als Aggregat findet sich grüner Biotit manchmal in kleinen Kri- 
ställchen als Neubildung im Plagioklas und in Zügen, die den Na- 
Kaliumfeldspat durchbrechen. 

Nach der Tabelle 1 unterscheiden sich die beiden Glimmervarietäten 
I und II deutlich voneinander. Wir hatten anfänglich vermutet, dass 
es sich beim grünen Glimmer um eine Parallelverwachsung von Biotit 
und Chlorit handeln könnte. Die optischen und röntgenographischen 
Untersuchungen (siehe später) zeigen aber eindeutig, dass der olivgrüne 
Biotit eine eigene Biotitvarietät darstellt. 

Gelber Biotit (Typus III). Neben gelben Farbtönen zeigt der Typus III 
auch gelbbraune bis braune Farben. Während dünne Blättchen von 
Biotit I und II stets homogene Färbung zeigen, ist der gelbe Glimmer 
meist fleckig, mit Farbtönen von hellem Gelb bis dunklem Rotbraun. 
Biotit III tritt in den Grosskörnern in feinen Lamellen von der Dicke 
um 1 auf, die schon im Dünnschliff beobachtbar sind. Ferner finden 
wir den gelben Glimmer an den Korngrenzen von Einschlüssen in den 
Grosskristallen. Die Gelbfärbung tritt auch in feinen Glimmeraggregaten 
auf, sie ist oft in Zügen und Rissen angeordnet und greift ferner über 
die Korngrenzen der Einzelkristalle feiner Biotitaggregate hinaus, ist 
also jünger als die Neukristallisation der olivgrünen Aggregate. Der 
gelbe Glimmer konnte im Dünnschliff nicht immer eindeutig von Stil- 
pnomelan unterschieden werden. Wir fanden gelben Glimmer sowohl im 
zentralen Aare-Granit wie im Mittagfluh-Granit, und zwar sowohl an 
der Erdoberfläche wie auch im Stollen. Es darf daher die Bildung des 
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gelben Glimmers wohl kaum der Verwitterung zugeschrieben werden. 
Er tritt übrigens meistens im gleichen Handstück wie der Stilpnomelan 
auf. Biotit III und Stilpnomelan sind ferner häufig mit Chlorit verwach- 
sen. 

Neben den drei genannten Biotit-Typen muss noch ein farbloser 
Biotit erwähnt werden, der optisch einachsig ist und manchmal mit 
Biotit II verwachsen ist. Wir konnten ihn jedoch nicht isolieren und 
näher bestimmen. 

Mit allen drei Glimmertypen parallel verwachsen finden wir ferner 


| Chlorit. Er ist im Dünnschliff an der geringen Doppelbrechung und den 


| 


anormalen Interferenzfarben leicht zu erkennen. Es handelt sich um 
Thuringit (n = 1,658; Doppelbrechung 0,013; optisch einachsig nega- 
tiv; im Röntgen-Pulverdiagramm ist die 14-A-Linie eindeutig erkennbar). 

In einigen Proben konnten wir ferner eindeutig Stilpnomelan nach- 
weisen, wobei auch die Isolierung im Pulverpräparat gelang. Er ist be- 
sonders schön in Handstücken aus der Westwand gerade bei der Tschin- 
gelbrücke (Koord. 166.000/666.075) und im Kabelstollen bei km 2,911 


- (Koord. 165.700/665.800, ca. 1155 m ii. M.) entwickelt. Er erscheint im 


Dünnschliff in strahligen oder büscheligen Aggregaten von oft etwas 
spiessigen Kriställchen, die sich vorwiegend in Rissen der Mikrokline 
und am Rande der grünen Biotite, dann oft in Parallelverwachsung mit 
letzteren, befinden. Die orange Farbe und die hohe Lichtbrechung sind 
charakteristisch (siehe auch Abschnitt ,,ròntgenographische Untersu- 
chungen‘). E. NiGGLr (1960) hat in der Zone niedriger alpiner regionaler 
Metamorphose in den Schweizer Alpen an manchen Stellen Stilpnomelan 
als tertiäre Neubildung nachweisen können. Das neue Vorkommen passt 
ausgezeichnet in die ‚‚Stilpnomelan-Zone‘“ hinein. 

Die optischen Eigenschaften der gefundenen mafischen Phyllosilikate, 
welche an dünnsten Einzelblättchen bestimmt wurden, sind in Tabelle 1 
zusammengestellt. Die Unterschiede in den optischen Eigenschaften der 
drei näher untersuchten Biotit-Typen sind beträchtlich. 


Tabelle 1 
Mineral Farbe ng 2V 
für Richtung ng 
Biotit I braun 1,642 16° 
Biotit IT olivgrün 1,662 12—13° 
Biotit ILL gelb 1,674 18—24° 
Chlorit blaugrün 1,658 0° 


Stilpnomelan orange-braun 1,73 0° 
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Wir untersuchten in erster Linie die grüne und die braune Varietät 
des Biotites, und zwar mittels Drehkristall- und Retigraphaufnahmen 
// [001] an je einem Spaltblättchen. Beide Kristalle waren vom M1-Typ. 
Der braune Biotit gibt Reflexe, die sich nur durch eine 24-Schicht- 
Struktur erklären lassen. Der grüne Glimmer gibt an Stelle dieser Reflex- 
Serie diffuse Linien, die eine nur teilweise Ordnung zu einer Uberstruktur 
bedeuten. 

Die Gitterkonstanten sind in Tabelle 2 zusammengestellt. 


Tabelle 2 
olivgrüner Biotit brauner Biotit 
a0 5,33 5,32 À + 0,02 
bo 9,23 9,21 À + 0,02 
Co 10,28 10,24 À + 0,08 
B 100° 32’ 100° 15’ +15 


Obwohl die Unterschiede zwischen diesen beiden Glimmern innerhalb 
der angegebenen Fehlergrenzen liegen, sind sie doch reell, da in den 
Fehler vor allem allgemeine Fehler wie nicht genau bekannter Kamera- 
radius, Filmschrumpfung usw. eingehen. Wir verwendeten aber die 
gleiche Kamera unter gleichen Bedingungen. Es gelang nicht, die 
beiden Varietäten in einer Menge anzureichern, die für Pulverauf- 
nahmen geeignet gewesen wäre. Es darf aber angenommen werden, 
dass die Unterschiede sich im Pulverdiagramm kaum deutlich erfassen 
liessen. 

Der gelbe Biotit (Typus III) gab in einer wegen der geringen Substanz- 
menge sehr schwachen Aufnahme nur Glimmerreflexe. Eisenoxydreflexe 
konnten nicht beobachtet werden. 

In einem besonders stilpnomelanreichen Pulver konnte dieses Mineral 
in der Debye-Scherrer-Aufnahme unter anderm anhand seiner 12 À- 
Linie eindeutig bestimmt werden. 


Genetische Bemerkungen 


Wir möchten die beschriebenen Erscheinungen wie folgt genetisch 
deuten: 

Der primäre, magmatische Biotit war braun (Typ I). Die grossen 
Pseudo-Einzelkörner zeigen noch die alte Gestalt der Erstarrungsstruk- 
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tur. Aus dem braunen Biotit bildete sich unter dem Einfluss der alpinen 
Metamorphose die olivgrüne Varietät. Diese ist wahrscheinlich durch 
Titanausscheidung aus der Varietät I entstanden, wobei das alte Glim- 
mergerüst zu einem grossen Teil erhalten blieb. Die feinkörnigen Biotit- 
aggregate deuten wir als Neukristallisationen desselben Typs. Mit der 
Titanausscheidung verbunden ist wahrscheinlich eine Ca- und auch Sr- 
Ausscheidung, wobei sich Titanit bilden konnte. Die grossen Glimmer- 
blätter sind fast immer voll von Epidot-, Klinozoisit- und Titanitkri- 
ställchen, die sich in Zügen anordnen. Die reichliche Titanitbildung 
ersetzt in unserem Falle die anderswo oft reichliche Sagenitbildung. 

Nach der Bildung des olivgrünen Biotites entstanden die gelbe Varie- 
tät III und der Chlorit, ferner wohl auch der Stilpnomelan, der aber auch 
noch jünger sein kann. Der gelbe Biotit ist vielleicht durch Oxydation 
aus dem grünen entstanden. 

Dies alles gilt für den Mittagfluh-Granit und auch noch für die nörd- 
lichen Teile des zentralen Aare-Granites. Im Profil des Gauli-Ärlen- 
Stollens stellten wir fest, dass im zentralen Aare-Granit in südöstlicher 
Richtung der alte braune Glimmer in einzelnen Gesteinspartien ver- 
schwindet und völlig durch den olivgrünen ersetzt wird. Ferner ver- 
schwinden die alten Grosskörner und die jungen, feinkörnigen Aggregate 
nehmen an Menge zu. Gelber Biotit tritt noch reichlich auf. Bei km 1,8 
(Koord. 163.025/664.175, ca. 1815 m ü. M.) wird recht plötzlich der oliv- 
grüne Biotit durch jungen braunen ersetzt, welch letzteren wir auch im 
Fensterstollen feststellen konnten. Ob dort sich vor der Kristallisation 
des jungen braunen Biotites zuerst ebenfalls grüner Biotit und Stil- 
pnomelan gebildet haben, kann nicht entschieden werden. Immerhin 
scheint der junge braune Biotit jünger als Chlorit zu sein. 

Unsere Untersuchungen zeigen einmal, dass mit physikalischen Al- 
tersbestimmungen unbedingt eine eingehende mineralogische Untersu- 
chung verbunden werden sollte. Die drei festgestellten Biotitvarietäten 
lassen sich weder magnetisch noch mit Schwere-Trennung gegeneinander 
anreichern. Sie sind zum Teil im Dünnschliff nicht zu erkennen und 
erst bei Untersuchung dünnster Spaltblättchen zu erfassen. Röntgen- 
Pulveraufnahmen nützen ebenfalls nicht viel. Die festgestellten Varietä- 
ten gehören aber zeitlich-genetisch mindestens zwei Bildungsreihen an 
(einmal einer primär-magmatischen Phase, dann einer mehrphasigen 
alpinen Umwandlungsreihe). Das physikalische Alter solcher polygeneti- 
scher Biotit-Gemische ist dann selbstverständlich ein Mischalter und 
entspricht nicht dem Zeitpunkt eines Ereignisses, das sich zu dem vom 
Geophysiker bestimmten Datum abgespielt hat. 
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Die Resultate haben ferner dargetan, dass die alpine Metamorphose 
auch in der äusseren Zone schwacher Metamorphose komplex und mehr- 
phasig war. 

Die Untersuchungen werden durch einen Kredit des Schweizerischen 
Nationalfonds zur Förderung der wissenschaftlichen Forschung (Kom- 
mission für Atomwissenschaften) ermöglicht. Wir danken ferner den 
Kraftwerken Oberhasli AG. für die Erlaubnis, die Stollen zu begehen. 
Schliesslich gilt unser Dank Herrn Prof. Dr. Th. Hügi (Bern) für wert- 
volle Diskussionen und Herrn Prof. Dr. W. Nowacki (Abteilung für 
Kristallographie und Strukturlehre, Universität Bern) für die Erlaubnis, 
Röntgeneinrichtungen zu brauchen. 
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Die Hornblende der Tremolaserie 


Teil I. Chemismus und Dichte der Hornblenden 


Von Rudolf Steiger (Zürich) 


Mit 1 Textfigur 


Abstraet 


Systematic chemical and physical measurements of rockforming hornblendes 
from the Tremola series (low to middle-grade metamorphic pre-Triassic sedimen- 
tary rocks on the South border of the Gotthard Massif) are being made to obtain 
insight into the metamorphic history of these rocks. 

This paper deals with preliminary work such as selection and origin of the 
rock specimens, microscopic description of the samples, preparation of the material 
for analysis as well as the techniques of chemical analysis and density measure- 
ment. New chemical analyses together with density measurements for 15 horn- 
blendes are given and their structural formulae calculated. 

An interpretation of the results will be presented in a second part along with 
spectrochemical, X-ray, thermoluminescence and infrared measurements. 
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1. Ziel der Untersuchung 


Gefügekundliche Untersuchungen der letzten Jahre haben gezeigt, 
dass im zentralen Gotthardmassiv der Hauptteil der Mineralien alpin 
rekristallisiert ist und dass der Einfluss der alpinen Metamorphose oder 
ihrer Nachphasen in diesem Gebiet umfassender ist, als man vielfach 
angenommen hat. Die Untersuchungen von KVALE (1957) und HAFNER 
(1958) deuten auf die Möglichkeit eines jungen, tertiären Alters des bis 
jetzt als herzynisch datierten Rotondogranits hin. WENK (1955) hat in 
der lepontinischen Gneisregion einen umfassenden spätalpinen Wärme- 
dom nachgewiesen und besonders das Gebiet mit der steilachsigen 
Schlingentektonik zwischen Peccia und Airolo als ausgeprägte Wärme- 
beule (mit postkinematischer Kristallisation von Staurolith, Biotit und 
Plagioklas in den metamorphen mesozoischen Sedimenten von Val 
Bedretto und Val Piora) bezeichnet. Zur Zeit sind eine Reihe von abso- 
luten Altersbestimmungen im zentralen Gotthardmassiv im Gange, durch 
welche vor allem über den Zeitpunkt und die Art der Granitintrusion 
Aufschluss erhofft werden darf. 

Mit der hier in Angriff genommenen Arbeit wird der Versuch unter- 
nommen, durch systematische, chemische und physikalische Unter- 
suchungen an einem einzigen Mineral — der gesteinsbildenden Horn- 
blende — Einblick in die Temperatur- und Metamorphosegeschichte der 
südlichen Paragneiszone des Gotthardmassivs, vor allem der Tremola- 
serie, zu erhalten. Im weiteren soll durch Vergleich mit den Hornblenden 
aus Gesteinen der näheren und weiteren Umgebung ein Beitrag geleistet 
werden zur Abklärung des Temperaturgradienten der alpinen Meta- 
morphose. 

Der hier vorliegende erste Teil der Untersuchungen befasst sich vor 
allem mit den vorbereitenden Arbeiten wie Auswahl und Fundorte der 
Gesteinsproben, mikroskopische Beschreibung der Handstücke, Präpa- 
ration des Analysenmaterials sowie Technik der Analyse und Dichte- 
bestimmung. Es werden die Resultate von 15 neuen chemischen Horn- 
blendeanalysen und Dichtebestimmungen aufgeführt und die Struktur- 
formeln berechnet. 

In einem zweiten Teil sollen die Ergebnisse der spektralanalytischen 
Spurenanalyse, der röntgenographischen Untersuchungen, der Messun- 
gen der Thermolumineszenz und der Ultrarot-Absorptionsspektra dar- 
gestellt werden. Eine zusammenfassende vergleichende Interpretation 
dieser Untersuchungen soll erst am Schluss gegeben werden, wenn alle 
Resultate vorliegen. 
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2. Auswahl und Fundorte der Hornblendegesteine 


; Die Gesteinsproben, aus welchen die untersuchten Hornblenden stam- 
| men, wurden im Streichen der Tremolaserie und besonders in einem Pro- 
fil senkrecht dazu geschlagen. Dazu kommen zu Vergleichszwecken 
weitere Proben aus den ultrametamorphen Gesteinen der Guspiszone 
| (-486) und des Amphibolitzuges südlich P. Corandoni (-382), aus den 
i gotthardmassivischen sog. Quartenschiefern von Frodalera (Ni 490), aus 
| den penninischen Bündnerschiefern der Bedrettomulde (-427) und ferner 
| aus einem Amphibolitzug der nördlichen Lucomagnodecke (-447a). Die 
| Fundorte sind im Kärtchen der Fig. 1 eingezeichnet, das auf Grund 
bekannter Karten und noch nicht publizierter eigener Aufnahmen zusam- 
| mengestellt wurde. 
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Fig. 1. Südöstliches Gotthardmassiv zwischen St. Gotthard- und Lukmanierpass. 
Massstab 1:200000. 1—15 Fundorte der untersuchten Hornblendeproben. 


Die Gesteinsproben umfassten im allgemeinen 2—3 besonders horn- 
blendereiche 0,5-kg-Bruchstiicke eines Gesteinsbrockens, der aus dem 
anstehenden Fels herausgebrochen worden war. Das durchgehende Profil 
in der Tremolaserie (r 152—r 198) stammt aus dem Garegnastollen und 
wurde der an der ETH deponierten Gesteinssammlung der SBB (Kraft- 
werk Ritom) entnommen. Die Handstiicke zu dieser Sammlung wurden 
anlässlich einer gemeinsamen Begehung mit Herrn Dr. R. U. Winterhalter 
geschlagen. 

Die genauen Koordinaten oder die Stollenmetrierung der Fundorte 
sind in Tab. 1 angegeben, wo auch die Gesteinszone aufgeführt ist. Auf 


130 


R. Steiger 


eine genauere petrographisch-geologische Beschreibung dieser Zonen wird 
an dieser Stelle verzichtet und auf die demnächst erscheinende Disser- 


tation des Verfassers hingewiesen. 


Tabelle 1. Fundorte der Hornblendegesteine 


Horn- aus Fundort Stollenmeter 
blende | Hand- (vel. LK Koordinaten Gesteinszone 
stück 1: 50000) Höhenquote 
1 r152 Garegnastollen 1073.0 m ab Ritom | Tremolaserie 
(Ritom) 
2 r168 Garegnastollen 1238.0 m ab Ritom | Tremolaserie 
(Ritom) 
3 7175 Garegnastollen 1533.0 m ab Ritom | Tremolaserie 
(Ritom) 
4 r189 Garegnastollen 1908.0 m ab Ritom | Tremolaserie 
(Ritom) 
5 r198 Garegnastollen 2190.0 m ab Ritom | Tremolaserie 
(Ritom) (evtl. auch ultra- 
metamorph) 
6 -344 Grasso di Froda | 694.775/157.270 Tremolaserie 
2080 m (evtl. auch ultra- 
metamorph) 
7 -19 Riale di Nelva 691.040/155.020 Tremolaserie 
1625 m 
8 -390 Stuei 689.210/154.325 Tremolaserie 
1420 m 
9 -352 Sasso rosso 689.410/154.820 Tremolaserie 
1760 m 
10 Lu 100 | Lucendrostollen | 4748 m ab Nord- Tremolaserie 
F4N eingang 
688.795/155.260 
Th -486 C™ di Rodont 685.720/158.070 Guspiszone 
2190 m (ultrametamorph) 
12 -382 Schenaduüi 700.290/156.030 Corandonizug 
2340 m (ultrametamorph) 
13 -447a | Dros 697.560/155.120 Kristallin der 
1960 m Lucomagnodecke 
14 Ni490 | Frodalera 706.925/154.150 gotthardmassiv. 
1760 m „Quartenschiefer‘“ 
(Pioramulde) 
15 -427 Alpe di Folera 683.350/150.425 penninische Bünd- 
1860 m nerschiefer 


(Bedrettomulde) 
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3. Charakterisierung des Gesteins und Art der darin auftretenden Hornblende 


Die hornblendeführenden Gesteine der Tremolaserie weisen eine grosse 
Vielfalt an Gesteinstypen auf sowohl in bezug auf Mineralbestand als 
auch auf die Struktur und Textur. Die wichtigsten Typen sind: Horn- 
blendegarbenschiefer, Hornblendeschiefer und -gneise, Amphibolite. Auch 
Glimmerschiefer und -gneise, Quarzite und Karbonatgesteine führen 
häufig reichlich Hornblende. Die Gesteine sind zum Teil stromatitisch, 
mit scharf nach Mineralbestand definierten Lagen, können aber wenige 
Meter daneben absolut unscharfe Grenzen zeigen. Mächtige Horizonte 
weisen wiederum monoschematischen Charakter auf. Hornblendereiche 
Zonen durchziehen das Gestein auch wie diffuse Schwärme, ohne sich 
um Horizonte und Schieferung zu kümmern. 

Die Hornblende selber tritt in mannigfaltiger Gestalt, Implikation 
und räumlicher Anordnung auf. Am bekanntesten sind wohl die Horn- 
blendegarben der Garbenschiefer, Bündel feiner langstengeliger Horn- 
blendekristalle, welche das Gestein in allen Richtungen — nicht selten 
auch schräg zur Schieferungsfläche — durchwachsen haben. Die Kristalle 
der Hornblendegarben sind siebartig von den anderen Gemengteilen 
durchsetzt und recht häufig in Biotitisierung oder Chloritisierung begrif- 
fen. Auch haben sie sich meistens nicht in die allgemeine Lineation des 
Gesteins (Definition siehe WENK (1955, p. 311) eingeordnet. 

Im Gegensatz dazu stehen die Hornblenden der Amphibolite. Hier 
bauen kleine, gut idiomorphe Kristalle — frei von allen Einschlüssen — 
das nematoblastische Grundgewebe des Gesteins auf. Alle Kristalle sind 
streng nach der allgemeinen Lineation orientiert und zeigen keinerlei 
Zersetzungserscheinungen. 

Bei den grobkörnigen und porphyroblastischen Hornblendegesteinen 
treten hingegen alle Übergänge zwischen diesen eben beschriebenen 
extremen Typen auf. Die Hornblenden sind als grobe oder feinere Stengel 
kristallisiert, weisen zum Teil Siebstruktur auf und sind auch häufig in 
Zersetzung begriffen. Die Kristalle liegen in Lagen parallel der Schie- 
ferung angeordnet, sind innerhalb derselben mehr oder weniger parallel 
zur Lineation des umgebenden Gesteins gewachsen oder sie zeigen keine 
bevorzugte Orientierung. Grobe, dicksäulige Hornblenden durchschlagen 
häufig die Texturfläche. 

In Tabelle 2 wird eine kurze Charakteristik der näher untersuchten 
Gesteine gegeben und die Art der darin vorkommenden Hornblende be- 
schrieben. Der Mineralbestand des Gesteins wurde auf Grund mikrosko- 
pischer Untersuchung und Vergleichs mit dem Handstück abgeschätzt, 
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da eine genaue Modalanalyse im Dünnschliff wegen der grossen Porphyro- 
blasten zwecklos erschien. 


4. Die Präparation der Hornblendeproben 


Das hornblendeführende Handstück wurde im Stahlmörser pulveri- 
siert und auf Korngrösse zwischen 0,18 und 0,11 mm gesiebt. Die Frak- 
tion feiner als 0,11 mm wurde weggeworfen, weil feines Gesteinspulver 
bei der anschliessenden magnetischen Trennung stört. Darauf wurde das 
Pulver durch mehrmaliges Dekantieren mit Wasser vom anhaftenden 
Gesteinsstaub befreit und mit analysenreinem Azeton ausgewaschen und 
getrocknet. 

Das nun vorliegende Gesteinspulver — im besten Fall 50% reine 
Hornblende enthaltend — wurde in der Folge durch Kombination von 
magnetischer Separation, Trennung mittels schwerer Flüssigkeiten, Zentri- 
fugieren und durch Aussuchen unter der Binokularlupe gereinigt. Die 
zur Analyse verwendete Substanz wies schliesslich eine Reinheit von 
96—98% auf. 

Zur Abtrennung der Hauptmasse der hellen Gemengteile wurde das 
getrocknete Gesteinspulver vorerst bei ziemlich grosser Fliessgeschwin- 
digkeit mehrmals durch den Magnetscheider (Frantz Isodynamic Magne- 
tic Separator) geschleust, wobei folgende Einstellung verwendet wurde: 
Seitliche Neigung 20°, Vorwärtsneigung 30°, Stromstärke 0,62 Amp. 

Zwischen den einzelnen Durchgängen wurde der Magnet jeweils abge- 
schaltet. Mit einem harten Pinsel wurden die Stahlspäne (von Mörser 
und Hammer) und Magnetitkörner, welche am Magnet hängen geblieben 
waren und die Gleitschiene verstopften, entfernt. Anschliessend wurden die 
stark magnetithaltigen Mineralkörner abgetrennt. Einstellung des Magne- 
ten: seitliche Neigung 15°, Vorwärtsneigung 22°, Stromstärke 0,32 Amp. 

Nach dieser Prozedur enthielten die Präparate noch ungefähr 5% 
reinen Quarz und Feldspat, dazu Granat, Epidot, Biotit und einen Gross- 
teil von Hornblendekörnern, welche mit den vorher erwähnten Minera- 
lien eng verwachsen waren. Die weitere Trennung erfolgte mit Hilfe 
von schweren Flüssigkeiten. Die Hornblende weist eine Dichte um 3,2 
auf. Deshalb gelangten folgende Flüssigkeiten oder Gemische derselben 


zur Anwendung: 
1. Acethylentetrabromid D = 2,97. 


2. Methylenjodid D = 3,33. 
(Mercks Präparate zur Trennung von Mineralgemischen.) 
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Nach dem üblichen Verfahren wurde das Pulver in einem Scheide- 
trichter mit Acethylentetrabromid versetzt und nach kurzer Zeit in ein 
Faltenfilter abgelassen, mit Azeton mehrmals ausgewaschen und getrock- 
net. Auf diese Weise konnte die Hornblende von der Hauptmasse des 
reinen Quarzes und Feldspates und — besonders mit etwas schwereren 
Gemischen — auch vom Biotit getrennt werden. Für die Abtrennung 
des Granats und Epidots wurde reines Methylenjodid verwendet. 

Auf Grund der verschiedenen Löslichkeiten des Azetons und der 
schweren Flüssigkeiten in Wasser kann das kostspielige Methylenjodid 
und das Acethylentetrabromid zurückgewonnen werden. 

Das mit den Flüssigkeiten gereinigte Pulver erwies sich in den meisten 
Fällen gegen 85%, rein. Es wurde in der Folge einem längeren Reinigungs- 
prozess im Magnetscheider unterworfen, wobei folgende Einstellungen 
vorgenommen wurden: 


Vorwärts- 


seitl. Neigung neigung Stromstärke 
(in Grad) (in Grad) (in Amp.) 

Ik 20 25 0,62 
2. 15 22 0,32 
3. 15 25 0,50 
4. 15 22 0,32 
5. 25 25 0,6—0,7 
6. 15 22 0,32 
re 30 35 0,7—0,8 
8. 15 22 0,32 


Das Präparat wurde also in ständigem Wechsel sowohl auf der magne- 
tischen als auch nichtmagnetischen Seite des Magnetscheiders aufge- 
fangen. Die oben angegebenen Stromstärken mussten natürlich je nach 
Chemismus der Hornblende leicht abgeändert werden. Eine ständige 
Kontrolle der durchlaufenden Substanz unter dem Binokular war unum- 
gänglich. 

Hornblendekonzentrate aus Amphiboliten waren nach dieser Prozedur 
meist schon über 95% rein und konnten für das Aussuchen unter dem 
Binokular bereitgestellt werden. Das Material aus andern Gesteinen wies 
aber immer noch eine grosse Zahl von hauptsächlich mit Quarz verwach- 
senen Körnern auf. Besonders hartnäckig verhielten sich auch magnetit- 
führende Quarzkörner, die sich weder in den magnetischen Eigenschaf- 
ten noch in der Dichte von der Hornblende unterschieden. 

Verwachsene Hornblendekörner wurden in der Folge durch mehrfaches 
Zentrifugieren (je 40 Minuten bei 4000 U/min.) mit einem Gemisch von 
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Acethylentetrabromid und Methylenjodid, welches nur wenig leichter war 
als die betreffende Hornblende, abgetrennt. Zum Schluss erfolgte noch- 
mals eine Reinigung mit dem Magnetscheider, welche vor allem die 
Fasern der Filterpapiere entfernen sollte. 

Die für die Analyse benötigten 2—3 g Substanz wurden unter der 
Zeiss-Binokularlupe einer sorgfältigen Auslese unterzogen. Reine Körner 
von andern Mineralien wurden selten angetroffen, hingegen mussten je 
nach Art der Hornblende noch zahlreiche Körner mit Verwachsungen 
entfernt werden. Pro Stunde konnten auf diese Art: 0,1—0,3 g gereinigt 
werden. In zwei Fällen, wo die Hornblende auch in dieser Korngrösse 
noch zahlreiche kleine Einschlüsse von Magnetit enthielt, wurde die 
Substanz nach dem Aussuchen erneut zerkleinert und nochmals durch 
den Magnetscheider geschickt. 

Für die Separation und Reinigung einer Hornblendeprobe auf 96-98%, 
Reinheit musste mit 5—7 Tagen Arbeit gerechnet werden. 


5. Prüfung auf Reinheit 


Vor dem Pulverisieren wurde jedes Körnerpräparat auf seine Rein- 
heit geprüft. Zu diesem Zwecke wurden die Körner in einer regelmässigen, 
dünnen Schicht auf eine helle Unterlage ausgestreut. Mit der Binokular- 
lupe (25-fache Vergrösserung) wurde mehrmals eine Fläche von 1 cm? 
ausgezählt (300—600 Körner), die von aussen sichtbaren Verunreinigun- 
gen bestimmt und abgeschätzt. Sie schwankten zwischen 0,7 und 1,8 
Volumprozent und bestanden zur Hauptsache aus Quarz; gelegentlich 
trat auch etwas Magnetit auf. 

Von jedem Körnerpräparat wurde ferner ein Dünnschliff angefertigt 
und die Körner unter dem Mikroskop auf Einschlüsse untersucht. Der 
Schliff wurde mit Hilfe eines Kreuzschlittens ausgezählt und die Ver- 
unreinigungen geschätzt. Als Einschlüsse wurden wiederum vor allem 
Quarz und Magnetit beobachtet, welche 0,9—2,5 Volumprozent aus- 
machten. Die Resultate der beiden Prüfungen wurden zusammengezählt 
und sind in Tabelle 4, nach Mineralien angeordnet, aufgeführt. Das zur 
Analyse verwendete Hornblendepulver war demnach 96—99 Volum- 
prozent rein. Eine Ausnahme macht Hornblende 15, welche zusätzlich 
noch Graphit führt. Wegen des geringen spezifischen Gewichtes dieser 
Verunreinigung wird die gewichtsprozentische Mineral-Analyse aber nur 
unwesentlich verfälscht. Qualitative Röntgenpulveraufnahmen (Guinier- 
de-Wolff-Kamera) ergaben die für Hornblende charakteristischen Reflexe. 
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Die Hornblende 15 zeigte Aufspaltung gewisser Linien, die wahrschein- 
lich auf ein Gemisch zweier Hornblenden mit etwas verschiedenen Gitter- 
konstanten hinweisen. Bei den übrigen Proben scheint die Hornblende 
im Bereiche des Handstücks einheitliche Zusammensetzung aufzuweisen. 


6. Methode der Analyse 


Die Mineralproben wurden nach einem Verfahren analysiert, welches 
klassische und neue Methoden miteinander kombiniert. Dieses kombi- 
nierte Verfahren wurde auf Grund der Analysenvorschriften von HILLE- 
BRAND et al. (1953), SHAPIRO and BRANNOCK (1956) und RILEY (1958) 
von Herrn Dr. M. Weibel für den Gebrauch an unserm Institut zusam- 
mengestellt und vielfach erprobt. Eine zusammenfassende kurze Dar- 
stellung desselben wurde durch WEIBEL (1960) gegeben. 

Die angewandten Methoden seien im folgenden etwas ausführlicher 
erläutert: 


SiO2 


Die bei 105°C getrocknete 0,5-g-Probe wurde mit 3,0 g wasserfreier 
Soda aufgeschlossen und anschliessend in Wasser gelöst. Durch Ein- 
dampfen mit Salzsäure in einer Platinschale wurde die Kieselsäure unlös- 
lich gemacht, mit Wasser aufgenommen und dann abfiltriert. Das Filtrat 
wurde ein zweites Mal mit Salzsäure eingedampft und nochmals filtriert. 
Der kleine Rest von SiO,, der auf diese Art nicht erfasst wird, sondern 
in Lösung bleibt, überschreitet nach den spektralanalytischen Unter- 
suchungen WEIBELS (1958) den Betrag von 1 mg pro 0,5 g Einwaage 
(also ca. 0,2% SiO,) nicht. Er fällt nachher nur teilweise mit dem NH,- 
Niederschlag aus. Nach dem Veraschen und Glühen zu konstantem 
Gewicht erfolgte die erste Wägung (SiO, + Verunreinigungen), dann 
wurde die Kieselsäure mit Flussäure abgeraucht, der Rückstand zur 
Gewichtskonstanz geglüht und nochmals gewogen (Verunreinigungen 
ALO;, Fe,0,, TiO,). Die Differenz der beiden Wägungen ergibt den 
Kieselsäuregehalt. Der Rückstand wurde mit einer Messerspitze Soda 
aufgeschlossen, in Salzsäure gelöst und zum Filtrat gegeben. 


ALO3 + Fes03 (total) + TiO, 


Aus diesem Filtrat erfolgte die Fällung der Sesquioxyde mit Ammoniak. 
Der Niederschlag wurde mit 2% Ammonchloridlösung gut ausgewaschen, 
aus dem Filter ins Becherglas zurückgespült und die Fällung wiederholt. 
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Anschliessend wurde mit demselben Filter filtriert. Der Niederschlag 
wurde vor dem Gebläse zu konstantem Gewicht geglüht und darauf die 
Summe der Sesquioxyde und von TiO, gewogen. Nach der Wägung 
wurde der Platintiegel mit wenig Kaliumpyrosulfat gereinigt und gewo- 
gen. Der Gehalt an Sesquioxyden wurde mit dem neuen Tiegelgewicht 
berechnet. Da das Gesamteisen kolorimetrisch bestimmt wird, erübrigt 
sich eine Trennung der Sesquioxyde. 


CaO 


Das Filtrat der Sesquioxydfällung wurde zur Abtrennung des Cal- 
ciums mit Ammonoxalat versetzt, der entstehende Niederschlag abfil- 
triert, mehrmals mit 0,1% Ammonoxalatlösung ausgewaschen, wieder 
mit Salzsäure. aufgelöst und nochmals ausgefällt. Der Niederschlag 
wurde über dem Gebläse zur Gewichtskonstanz geglüht. 


MgO 


Aus dem Filtrat der Calciumfällung wurde mit Diammoniumhydrogen- 
phosphat das Magnesium ausgefällt und über Nacht stehen gelassen. 
Nach dem Filtrieren wurde der Niederschlag mehrmals mit stark ver- 
dünntem Ammoniak gewaschen, anschliessend in verdünnter Salzsäure 
gelöst und in einen 100-ml-Messkolben gebracht. Das Magnesium wurde 
nun komplexometrisch bestimmt (vgl. JANDER, 1956). Diese Art der 
Bestimmung lohnt sich im allgemeinen erst, wenn mindestens fünf 
Analysenlösungen bereitstehen. Der Messkolben wurde mit Wasser bis 
zur Marke aufgefüllt. Ein Viertel dieser Lösung wurde darauf abpipet- 
tiert, mit Wasser auf ca. 100 ml verdünnt und mit NaOH auf Methylrot 
neutralisiert. Dann wurden 2 ml Puffer (7,0 g NH,Cl+ 61,5 ml NH, (25%) 
mit Wasser auf 100 ml verdünnt) beigefügt und die Lösung auf ca. 70°C 
erhitzt. Kurz vor dem Titrieren wurden 3—4 Tropfen Erio T (1% Lösung 
in Alkohol) als Indikator zugegeben und dann mit 0,01 n Komplexon III 
(AeDTE) langsam bis zum Farbumschlag von blaurot nach blaugrün 
titriert. Wenig vor dem Umschlagspunkt, wenn sich der feinflockige 
Niederschlag in Auflösung befand, wurde nochmals etwas Indikator 
zugegeben. Der Umschlagspunkt war erreicht beim Verschwinden der 
letzten Nuance von rot. 1 ml 0,01 n Komplexon III entspricht 0,4032 mg 
MgO. 

FeO 

Der Oxydationsgrad des Eisens wurde auf dem üblichen Weg durch 

Titration mit KMnO, bestimmt. Es wurden 0,5 g grob pulverisierter 
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Substanz eingewogen und in einer kleinen Platinschale mit Flussäure 
über dem dampfenden Wasserbad aufgeschlossen. Um den Luftzutritt 
zu verhindern wurde ein Polyäthylentrichter über die Platinschale ge- 
stülpt. Der Aufschluss war nach weniger als 10 Minuten beendet. Die 
Platinschale wurde nun samt Inhalt in konzentrierter, schwefelsäurehal- 
tiger Borsäure, die bereits ein bestimmtes Quantum KMnO, enthielt, 
aufgefangen. Anschliessend wurde schnell fertig titriert. 


H,0+ 


Der Bestimmung des iiber 110°C entweichenden Wassers wurde be- 
sondere Beachtung geschenkt, da bekannt ist, dass gewisse Hornblenden 
das Wasser erst bei hohen Temperaturen restlos abgeben (vgl. JAKOB, 
1937). Trotzdem wurde an der Penfield-Methode festgehalten. Es wurden 
zahlreiche Vorversuche durchgeführt, um die Art und Menge des zu 
verwendenden Flussmittels, die Glasqualität des Penfield-Rohres, die 
günstige Substanzmenge und den Grad und die Dauer des Glühens abzu- 
klären. Versuche ohne Flussmittel ergaben nur etwa 75% des Sollwertes, 
auch bei längerem Glühen vor dem Gebläse. Mit Natriumwolframat als 
Schmelzmittel ergaben sich ebenfalls zu tiefe Werte (85% des Sollwertes). 
Die mikroskopische Untersuchung zeigte, dass erst das Bleioxyd aggressiv 
genug war, um bei den mit einem Gebläse erreichbaren Temperaturen 
das Kristallgitter der Hornblende zu zerstören. Eine Versuchsreihe bei 
gleichen Bedingungen zeigte folgende Resultate: 


ohne mit mit 
Flussmittel Na-Wolframat Bleioxyd 
H20+-Gehalt (Gew.-%) 
von Hornblende 6 1,56 1,90 27 


Das Bleioxyd ist aber so aggressiv, dass es gewöhnliche Penfield-Rohre 
sofort zum Schmelzen bringt. Erst dickwandige Rohre aus Jenaer- 
Supremaxglas erwiesen sich als widerstandsfähig. 

Glühversuche mit anschliessender Prüfung der erstarrten Schmelze 
unter dem Mikroskop ergaben, dass die mit Bleioxyd gemischte Sub- 
stanz unter ständigem Drehen gut 20 Minuten vor dem Bunsenbrenner 
und 10 Minuten vor dem Gebläse geglüht werden muss, bis alle Horn- 
blendepartikel aufgelöst sind. 

Eine von P. Manella an unserem Institut gebaute einfache Anlage 
erlaubt die Mechanisierung der Wasserbestimmung. Diese Anlage sei im 
folgenden kurz beschrieben: das Penfield-Rohr wird vor und hinter der 
mittleren Kugel in U-förmig gebogene Drähte eingehängt. Über den vor- 


me. et En 
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i deren Teil des Rohres wird eine gelochte Gummischeibe gestülpt. Diese 


Gummischeibe ruht auf einem Gummizapfen, der auf der Achse eines 
langsamdrehenden Synchronmotors steckt. Durch die Drehbewegung 
des Zapfens wird das Penfield-Rohr langsam um seine Achse gedreht, 
wobei ihm die U-förmig gebogenen Drähte die Führung geben. Die mitt- 
lere Kugel wird durch fliessendes Wasser ständig gekühlt; das abfliessende 
Wasser wird durch einen Trichter abgeleitet. Eine gelochte Asbestwand 
zwischen mittlerer und äusserer Kugel schützt die glühende äussere Kugel 
vor Wasserspritzern und schirmt das Gebläse ab. 

Das Bleioxyd muss vor der Bestimmung zuerst wasserfrei gemacht 
werden. Zu diesem Zweck wurde das mit PbO abgefüllte Penfield-Rohr 
mit dem Bunsenbrenner bis zum Farbumschlag erhitzt und der ent- 
stehende Wasserdampf ausgetrieben. Darauf wurde das Rohr mittels 
Gummischlauch an ein Y-Rohr mit zwei Glashahnen angeschlossen und 
mit der Wasserstrahlpumpe evakuiert. Dann wurde das PbO nochmals 
mehrfach bis zum Farbumschlag erhitzt (wenn man bis zum Schmelz- 
punkt des Bleioxyds erhitzt, zerspringt das Glas beim Abkühlen) und 
unter Vakuum abgekühlt. Durch den andern Hahn des Y-Rohres wurde 
nachher über CaCl, getrocknete Luft zugeführt. Dann wurde das Pen- 
field-Rohr abgehängt und sofort ein kleines Schlauchstück mit Kapillare 
aufgestülpt. 

Die Wasserbestimmung wurde schliesslich folgendermassen durchge- 
führt: Zuerst wurden 0,8 g Bleioxyd ins Penfield-Rohr eingefüllt und 
nach der oben beschriebenen Methode wasserfrei gemacht. Anschliessend 
wurden 0,25 g bei 105°C getrocknete Substanz eingeführt, durch Klopfen 
und Drehen gut mit dem Bleioxyd vermischt, die Gummischeibe auf das 
Rohr aufgestülpt und der Schlauch mit dem Kapillarende angesetzt. 
Das Rohr wurde in die oben beschriebene Anlage eingehängt und bei 
laufendem Kühlwasser 20 Minuten vor dem vollen Bunsenbrenner und 
10 Minuten vor dem Gebläse unter ständigem Drehen geglüht. Dann 
wurde die hintere Kugel abgeschmolzen und das Rohr nach dem Erkal- 
ten gewogen. Anschliessend wurde das Rohr bei 200°C im Trocken- 
schrank getrocknet, zum Erkalten in den Exsikkator gestellt und noch- 
mals gewogen. Die Differenz ergab den Gehalt an H,0*. 


Fe>0; (total), MnO, TiO> 


Gesamteisen, Titan und Mangan wurden kolorimetrisch bestimmt. 
Dazu wurden 0,5 g Substanz mit Perchlor- und Flussäure über Nacht 
aufs Wasserbad gestellt, dann eingedampft und mehrmals mit Perchlor- 
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säure bis fast zur Trockne abgeraucht. Nach Aufnahme mit Wasser 
wurde diese Stammlösung in einen 100-ml-Messkolben geleert und auf- 
gefüllt. 

Fe203 (total) 


0,4 ml der Stammlösung wurden mit 5 ml Farbmischung versetzt und 
auf 50 ml verdünnt. Die Farbmischung bestand (nach RILEY, 1958) aus 
4 ml Hydroxylaminhydrochlorid-Lösung 25%, 50 ml Na-Azetat-Lösung 
6,8%, 20 ml «-, «-Dipyridyl-Lösung 0,2% in 0,2 n HCl und war auf 
100 ml verdünnt. 

Die Kolorimetrierung wurde mit dem neuen Zeiss-Elko-II-Elektro- 
photometer bei 5300 À (Filter S 53 E) durchgeführt unter Verwendung 
einer H-Glasküvette von 2 cm Schichtdicke. Alle ee erfolgten 
mit der gleichen Küvette. 

Als Eichlösungen dienten eine Lösung von Ferro-Ammoniumsulfat 
(Mohrsches Salz), welche einem Gehalt von 20% Fe,O, entsprach und 
eine Lösung, die mit dem Standard-Diabas W-1 hergestellt wurde. 


MnO 


20 ml der Stammlösung wurden (nach SHAPIRO and BRANNOCK, 1956) 
mit 20 ml NaJO,-Mischung (25% H,SO, (95—97%), 10% H,PO, (85%), 
1,5% NaJO,) versetzt und nach fünfminütigem Sieden in kaltes Wasser 
gestellt. Die Kolorimetrierung erfolgte mit dem Coleman-Model 8-Photo- 
Electric-Colorimeter bei 5250 Ä. 

Eichlösungen wurden mit KMnO, hergestellt. 


TiO. 


Zu 20 ml Stammlösung wurden (nach RiLey, 1958) 5 ml H,0,- 
Mischung (10% H,SO, (95—97%), 20% H,PO, (85%), 20% H,O, (30%)) 
beigefiigt und anschliessend bei 4000 A mit dem Coleman-Kolorimeter 
gemessen. 

Zur Eichung diente eine 0,5 g Einwaage von W-1. 


Na20, K20 


Die Alkalien wurden flammenphotometrisch aus der gleichen Lösung 
wie Eisen, Mangan und Titan bestimmt. Dabei wurden sofort nach ihrer 
Herstellung 10 ml der Stammlösung auf 100 ml verdünnt und in eine 
Polyäthylenflasche abgefüllt, da bei längerem Stehenlassen in Glas- 
gefässen merkliche Mengen Alkalien in Lösung gehen. 10 ml der ver- 
dünnten Lösung wurden durch Ionenaustauscher (Amberlite IRA-400 
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| in seiner Zitratform) von den drei- und vierwertigen Metallionen befreit, 
‚in einem 50-ml-Messkolben aufgefangen und nach Pufferung mit 0,4% 
Ammoniumsulfat auf 50 ml aufgefüllt. 
Für die Alkalibestimmung wurde das neue, hochempfindliche Zeiss- 
Flammenphotometer PF 5 benutzt. Zur Eichung dienten Lösungen von 
0,5 g und 0,25 g W-1. 


Zeitaufwand 


À 
| 


Während des Trennungsganges wurden immer zwei Analysen parallel 
| geführt. Der Analysengang bis und mit Fällung des Magnesiums bean- 
 spruchte, beim Arbeiten mit Platinschalen und guter Ausnützung der 
| Zeit, drei ganze Tage. Bei einiger Routine könnten pro Tag je 10 H,O-, 
| 10 FeO- oder 10 MgO-Bestimmungen durchgeführt werden. Wenn die 
| Lösungen hergestellt sind, benötigt man für je 10 MnO + TiO,-, 10 Fe,0,- 
| oder 10 Alkalibestimmungen nicht mehr als einen Tag. 

Nach der oben beschriebenen Methode können also 10 mehr oder 
weniger gleichartige Gesteins- oder Mineralanalysen innert 3—4 Wochen 
ausgeführt werden. 


7. Genauigkeit der Analyse 


Zur Überprüfung der Analysengenauigkeit wurde zweimal eine Ana- 
lyse des Standard-Diabas W-1 parallel mit einer Hornblendeanalyse ge- 
führt (vgl. FAIRBAIRN, 1953, p. 152). In Tabelle 3 sind die Resultate 
dieser Testanalysen von W-1, der übrigens fast die gleiche Zusammen- 
setzung wie die Hornblende aufweist, aufgeführt und mit den neueren 
Mittelwerten nach RILEY (1958) verglichen (vgl. auch ENGEL and ENGEL, 
1958, p. 1378). 

Ein Vergleich der mittleren Fehler s in der Kolonne IV zeigt gute 
Reproduzierbarkeit (precision) aller Komponenten ausser ALO, und MgO, 
welche eine Streuung von 0,7% bzw. 2,5% der vorhandenen Menge auf- 
weisen (vgl. Kolonne V). Kolonne VII gibt die Abweichungen (accuracy) 
der beiden Testanalysen vom wahrscheinlichsten Wert, wie er von RILEY 
(1958) angegeben wird. Der Silizium- und Magnesiumgehalt der Testana- 
lysen ist dabei etwas tief (SiO, 0,4% und MgO 2,0—3,5% der vorhandenen 
Menge). Die Aluminium- und evtl. die Calciumwerte sind dagegen etwas 
zu hoch (A1,0; 1,0% und CaO 1,5% der vorhandenen Menge). 

Sonst treten keine nennenswerten systematischen Fehler auf. Die bei- 
den Testanalysen zeigen, dass es keinen Sinn hat, bei den Hornblende- 
analysen mehr als eine Stelle nach dem Komma aufzuführen. 
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Tabelle 3. Testanalysen von W-1 


I II III IV V VI VII 
: Mittelwert | Abweichung vom 
ri Wika care ù è W-l Mittelwert Riley 
Sua; n Der (Er 5 Riley (1958) (accuracy) 
a = b si pi s x (R) N 
Gew. % | Gew. % | Gew. % | Gew. % Gew. % Gew. % 

SiOz, | 52,50 | 52,51 | 52,51 0,01 0,02) 52,7 +0,19 
AleO3 | 15,17 | 15,32 | 15,25 0,10 0,7 15,1 — 0,15 
Fe20; | 1,60 1,60 1,60 0,00 0,00 1,56 — 0,04 
FeO 8,62 8,56 8,59 0,04 0,5 8,65 + 0,06 
MnO 0,17 0,17 0,17 0,00 0,00 0,17 0,00 

MgO 6,60 6,38 6,49 0,16 2,8 6371(0:6) == +0,21 (0,11)** 
CaO 10,98 | 10,92 | 10,95 0,04 0,4 10,8 — 0,15 
Nas0 2,20 2,14 2,17 0,04 1,8 2,2 + 0,03 
K20 0,67 0,65 0,66 0,01 155 0,67 +0,01 
H20+ | 0,56 0,58 0,57 0,01 1,8 0,60 + 0,03 
TiOz 1,04 1,06 1,05 0,01 1,0 1,05 0,00 
x 100,11 | 99,89 |100,01 100,20 + 0,19 

x = arithmetisches Mittel [> a2 
= = mittlerer Fehler einer Einzelmessung 
n 


(standard deviation) 
d = Differenz zwischen einer Einzelmes- 
sung und dem arithmetischen Mittel 
n = Anzahl der Messungen 


S 
C=—% = relativer mittlerer Fehler 
(relative deviation) 


* Analytiker: R. STEIGER 
** Nach einer mündlichen Mitteilung von Herrn Dr. M. Weibel ist der MgO-Wert 
von RILEY wahrscheinlich etwas zu hoch (vgl. auch FAIRBAIRN, 1953). Er 
würde besser mit 6,6% MgO angegeben. 


8. Technik der Dichtebestimmung 


Das spezifische Gewicht der Hornblenden wurde nach der pykno- 
metrischen Methode bestimmt. Eine ausführliche Anleitung zu dieser 
Arbeitsmethode findet sich in BONSTEDT-KUPLETSKAJA (1954). Es wurde 
ein Glaspyknometer von 5 ml Inhalt mit eingeschliffenem Thermometer 
und seitlichem Kapillarsteigrohr verwendet. Die Dichtebestimmung 
erfolgte an Hornblendepulver von 0,1—0,2 mm Korngrösse, wie es nach 
der Separation und anschliessenden Reinigung vorlag. Es wurde mit 
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Zur Entfernung der Luft bei der Volumenbestimmung wurde wie folgt 
vorgegangen: das Pyknometer wurde mit dem trockenen Mineral in 
einen Vakuumexsikkator gestellt, der auf einem Infrarot-Heizbad mon- 
' tiert und mit einer Füllvorrichtung zur Einführung des Wassers unter 
i Vakuumbedingungen ausgerüstet war. Dann wurde die Luft mit einer 
| Wasserstrahlpumpe abgesogen. Nach halbstündigem Stehenlassen bei 
i maximaler Verdünnung wurde das Vakuum auf 30 mm Hg herabgesetzt, 
‘i durch einen kleinen Scheidetrichter tropfenweise luftfreies Wasser zu- 
| gegeben bis das Mineralpulver bedeckt war, die Infrarot-Heizlampe ein- 
| geschaltet um das Gefrieren des Wassers zu verhindern und nun die 
Luft wieder vorsichtig abgesogen bis zum Sieden des Wassers. Da das 
| Material trotz aller Vorsicht infolge des engen Pyknometers häufig 
| verspritzte, wurde das Mineral grundsätzlich erst gewogen, nachdem 
das Gewicht von Pyknometer mit Material und Wasser bestimmt 
| worden war. 

| Die Berechnung der Dichte wurde durchgeführt mit Korrekturen be- 
| ziiglich der Wägung in Luft bei einer Temperatur über 4°C (nach Formel 
und Rechnungsgang in BONSTEDT-KUPLETSKAJA, 1954, p. 19, Tab. 2). 
Die in Tabelle 4 aufgeführten Dichten D4/V sind bei der Bestimmungs- 
temperatur t gemessen worden, beziehen sich auf die Dichte des Wassers 
bei 4°C und sind auf das Vakuum umgerechnet. 

Alle Bestimmungen wurden zweimal durchgeführt. Sie differieren in 
der dritten Stelle nach dem Komma um 2—4 Einheiten. In der Tabelle 4 
ist das arithmetische Mittel dieser zwei Messungen (auf die zweite Dezi- 
male abgerundet) angegeben. Zur Überprüfung der Bestimmungsmethode 
wurde auch die Dichte von Quarzpulver gemessen, das auf die gleiche 
Korngrösse wie die Hornblendesubstanz gesiebt worden war. Zwei unab- 
hängige Bestimmungen ergaben je D}°/V =2,647. Nach AHLERS (1924) 
beträgt die Dichte des Quarzes D}8/V 2,6523 + 0,0003 (abgerundet und auf 
Vakuum umgerechnet). 

Verunreinigungen wie Magnetit können die Dichte der untersuchten 
Hornblenden deutlich beeinflussen, was zum Teil aber durch Einschlüsse 
von Quarz usw. kompensiert wird. Die Dichte einer Hornblende, die 
zum Beispiel 1,0 Volumprozent Magnetit und 2,0% Quarz führt, wird 
um ca. 0,01 g/cm? zu hoch bestimmt. Aus diesem Grunde genügt es, die 
Dichte der Hornblende auf die zweite Dezimale anzugeben. Auch ohne 
Berücksichtigung der Verunreinigungen liegt die Fehlergrenze unter den 
vorherrschenden Bedingungen (0,8—1,5 g Einwaage, Dichte des Minerals 
um 3,2, Dichte der Flüssigkeit 1,0) bei + 0,010 g/cm?. 


| Wasser gearbeitet und pro Versuch 0,8—1,5 g Mineralpulver eingewogen. 
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9. Analysen und Strukturformeln der Hornblende 


In Tabelle 4 sind die Resultate der chemischen Analyse!) und der 
Dichtebestimmung aufgeführt, ferner auch die Reinheit der untersuchten 
Mineralproben. Die Hornblenden zeigen eine recht deutliche Variation | 
in der Zusammensetzung. Eine Diskussion und Interpretation derselben 
wird im zweiten Teil zusammen mit den Resultaten der physikalischen | 
Untersuchungen gegeben. | 

Tabelle 5 gibt die Strukturformeln der Hornblenden. Die chemischen | 
Analysen wurden nach WARREN’S (1930) Strukturformel | 


(OH, F), (Ca, Na,K,Mn), 3 (Mg, Fe, Ti, Mn, Al); (Si, Al) O2 


auf 24 (0, OH, F) berechnet. Die Komponenten wurden nach steigendem 
Radius der Metallionen angeordnet. 


Die vorliegende Arbeit steht im Zusammenhang mit den Untersuchungen zu 
meiner Dissertation, die ich unter Leitung von Herrn Professor Dr. C. Burri 
durchführe. Herrn Professor Burri möchte ich für sein Entgegenkommen, Interesse 
und die kritische Durchsicht des Manuskripts herzlich danken. Besonderen Dank 
gebührt auch den Herren Dr. Max Weibel und Dr. Marc Grünenfelder für zahlreiche 
Ratschläge und wertvolle Mithilfe. 


Anhang: Ältere Hornblendeanalysen 


Analysen von Hornblenden aus Gesteinen der Tremolaserie wurden 
schon von L. HEZNER (1908, p. 167), J. JAKOB (1937, p. 226) und M. Wer- 
BEL (in S. HAFNER 1958, p. 345) veröffentlicht. Die Ergebnisse dieser 
Analysen sind zum Vergleich in Tabelle 6 zusammengestellt und auf die 
Strukturformel berechnet worden. Die beiden älteren Analysen zeigen 
einen etwas fraglichen Wassergehalt und sind wohl auch infolge unge- 
nügender Reinheit nicht direkt mit den neuen Analysen vergleichbar. 
M. WEIBEL führte seine Analyse (nach einer mündlichen Mitteilung von 


S. HAFNER) an einem sehr sauberen, im Dünnschliff kontrollierten Ein- 
kristall aus. 


1) F2 ist nach M. WEIBEL (in Harner 1958, p. 345) und älteren Autoren (vgl. 


Tab. 6 auf Seite 154) nur in Spuren vorhanden. Quantitative Angaben erfolgen 
zusammen mit den Spurenelementen. 
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Tabelle 5. Strukturformeln der Hornblenden | 


Hornblende 1 2 3 4 
aus 189 
Re r 152 r168 rl75 r 
Si 6,02 6,21 6,28 6,20 
(Z) A 1.98 8,00 | 1,79 8,00 | 1772 8,00 | 1780 
Al 1,11 0,96 1,03 1,03 
(CI 0,09 1,70 0,06 1,60 0,05 1,67 0,04 1,69 
Fe+++ | 0,50 0,58 0,59 0,62 
5,08 5,09 5,21 
Mg 1,61 2,04 1,72 1,82 
(X) Fett 1,72 3,38 1,41 3,49 1,78 3,54 1,57 3,44 | 
Mn 0,05 0,04 0,04 0,05 
Na 0,38 0,54 0,48 0,60 
(W) Ca 1,65 2,11 | 1,61 2,21 | 1,46 2,02 | 1,56 2,22 
K 0,08 0,06 0,08 0,06 
(OH) OH 2,28 2,28 | 2,14 2,14 | 2,18 2,18 | 2,06 2,06 
FeO/MgO 
(Nil aoe 1,07 0,69 1,04 0,86 
Hornblende is 6 7 8 
Han Aso r198 344 .19 -390 
Si 6,39 6,34 6,17 6,24 
(Z) AI 1.61 8,00 | 1°66 8,00 | 1783 8,00 | 176 8,00 
Al 0,93 1,15 1,19 1,05 
(Y) Ti 0,06 1,60 0,07 1,51 0,05 1,65 0,06 1,66 
Fe+++ | 0,61 0,29 0,41 0,55 
5,04 5,12 5,16 5,10 
Mg 1,79 2,30 1,74 1,71 
(X) Fett 1,62 3,44 1,28 3,61 1,73. 3,51 1,70 3,44 
Mn 0,03 0,03 0,04 0,03 
Na 0,56 0,46 0,46 0,66 
(W) Ca 1,68 2,30 | 1,62 2,14 | 1,61 2 130 1550 2,22 
K 0,06 0,06 0,06 0,06 
(OH) OH 1,98 1,98 | 2,12 2,12 | 2,16 2,16 | 2,16 2,16 
FeO/MgO 
(Mol. prop.) Wa 0,56 1,01 0,99 
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Strukturtypus: (OH), W,_3 (XY); Zs Oo» 
Hornblende 9 10 Thil 11% 
e. ‘352 Lu 100 F4N ‘486 .382 
Sı 6,18 6,26 6,43 6,41 
ZN 1,82 800 174 8300 1 57 8,00 | 1559 Fan 
Al 1,08 1,02 1,00 0,64 
GV) Ti 0,05 1,60 0,08 1,62 0,08 1,50 Va 1 
Fett+ 0,47 0,52 0,42 0,55 
0,19 5,03 5,00 5,05 
Mg 1,82 1,47 1,99 1,89 
(X) Fett 1;66 3,53 JOM, az 194723330 loi ST 
Mn 0,05 0,03 0,04 0,03 
Na 0,52 0,46 0,40 0,56 
(W) Ca 1,61 239 1,69 229 1,783 DEZAL 1,70 2196 
K 0,06 0,08 0,08 0,10 
(OH) OH Zeke 2,16 2,10 2,10 2,06 2,06 2,00 2,00 
RAI 0,91 1,30 0,74 0,96 
(Mol. prop.) 
Hornblende 13 14 15 
aus a O .49 
Hiandstick 447a Ni 490 427 
Si 6,25 6,24 6,32 
MW) A 1,75 Didi 8,00 | 1/68 8,00 
AI 0,87 1,34 127 
(SAN 0,08 1,59 0,05 1,77 0,06 1,61 
Fett+ 0,64 0,38 0,28 
5,08 5,06 5,04 
Mg 2,02 1,85 1,70 
(X) Fett 1,42 3,49 145529 17122348 
Mn 0,05 0,01 0,01 
Na 0,34 0,32 0,34 
(W) Ca Ihara 2,14 1,63 2,01 1,61 03 
IS 0,08 0,06 0,08 
(OH) OH 2,08 2,08 222 DD DO DO 


Mol. prop.) 
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Marmore und Kalksilikatfelse der Zone Ivrea-Verbano 
zwischen Ascona und Candoglia 


Von Jean Papageorgakis (Basel)!) 
| Mit 9 Textfiguren, 7 Phototafeln und 2 Karten- und Profiltafeln 


Abstract 


The pre-Hercynian marbles and calc-silicate felses of the kinzigite zone between 
Ascona and Candoglia (Switzerland-Italy) have been investigated. The constituent 
minerals and mineral assemblages are described and their properties discussed. 
Some new data concerning the barium feldspars are given. From the mineral 
transformations and the mineral assemblages the metamorphic facies and the 
metamorphic history of the rocks are deduced. 
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Vorwort 


Die Anregung zur vorliegenden Arbeit erhielt ich von Herrn Prof. 
E. Wenk im Frühjahr 1956. Die Feldaufnahmen wurden während der 
Sommer 1956 und 1957 ausgeführt. Die Bearbeitung des gesammelten 
| Materials erfolgte im Mineralogisch-petrographischen Institut der Uni- 
| versität Basel, musste aber im Sommer 1958 infolge meiner Teilnahme 
an einer Grönland-Expedition und anschliessenden Rückkehr nach 
| Athen unterbrochen werden. Im Jahre 1959 konnte ich noch zwei, 
| 1960 vier Sommermonate in Basel verbringen und die Arbeit abschliessen. 
‚ Herrn Prof. Wenk spreche ich meinen herzlichen Dank aus für das 
| fördernde Interesse, das er jederzeit meiner Arbeit angedeihen liess. 
| Ebenso bin ich Herrn Prof. P. Bearth für seine vielen wertvollen Hin- 
Be zu Dank verpflichtet. Herrn Dr. O. Grütter danke ich aufrichtig 

für seine bereitwillige Hilfe bei der Durchführung der Laboruntersu- 
| chungen. Ferner bin ich Herrn Dr. H. Schwander für zwei chemische 
| Analysen und Herrn Dr. J. Haller für wichtige Hinweise sehr dankbar. 
Meinen Studienaufenthalt in Basel ermöglichte der griechische Staats- 
stipendien-Fonds. Seinem Präsidenten, Herrn K. T. Dimaras, sei auch 
an dieser Stelle mein Dank ausgesprochen. 
= Herrn Professor M. K. Mitzopoulos, welcher sich als mein Vorgesetzter 
immer bemüht hat, meine Studien in der Schweiz zu fördern, bin ich 
ebenfalls sehr zu Dank verpflichtet. 

Schliesslich danke ich der Direktion der Fabbrica del Duomo di Mi- 
lano für die Erlaubnis, die Marmorbrüche von Candoglia begehen zu 
dürfen. 


Einleitung 


Die vorliegende Arbeit befaßt sich mit den bis jetzt nur teilweise 
und ungenau bekannten Marmor- und Kalksilikatvorkommen im Seen- 
gebirge nördlich des Lago Maggiore, die sich von Ascona bis Candoglia 
in der unteren Val d’Ossola verfolgen lassen. Diese Vorkommen befinden 
sich in einer schmalen Zone, die in der Kinzigitzone liegt und den ba- 
sischen Gesteinszug Ivrea-Verbano auf dessen Südostseite begleitet. 

Die Aufgabe meiner Felduntersuchungen bestand darin, den nörd- 
lichen Rand der Kinzigitzone zu begehen, um die dort auftretenden 
Marmore und Kalksilikatfelse zu kartieren, ihre geologischen Verbands- 
Verhältnisse abzuklären und Gesteinsproben für die mineralogisch- 
petrographische Laboruntersuchung zu sammeln. Mit den erwähnten 
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Gesteinen haben sich bisher wenige Autoren, und diese stets nur mit 
einzelnen Vorkommen befasst. Am besten bekannt sind die Marmore 
von Candoglia, denn sie treten in grösserer Ausdehnung auf, werden 
seit langer Zeit abgebaut und weisen einen grossen Reichtum an inter- 
essanten und zum Teil sehr seltenen Mineralarten auf. So wurden ein- 
zelne Mineralien aus dieser Lokalität schon im letzten Jahrhundert von 
manchen Autoren erwähnt und beschrieben, zum Beispiel von BARELLI 
(1835), JERVIS (1873) und Borris (1890). Die Lagerungsverhältnisse 
und den Mineralbestand dieser Marmore haben erstmals 1895 TRAVERSO 
und später 1904 LINDEMANN sehr schematisch und ungenau untersucht. 
Tacconi hat 1905 einen Bariumfeldspat, 1908 ein Eisen- und Barium- 
silikat, das er Taramellit nannte, gefunden und beschrieben und 1911 
eine ausführlichere Arbeit über die Marmore und Calciphyre?) von Can- 
doglia veröffentlicht. Camisasca befasst sich 1941 mit den gleichen Ge- 
steinen, beschreibt ihre Mineralien und ihre chemische Beschaffenheit 
und diskutiert die Probleme der Genese und des Alters. Die Autorin 
nimmt eine ausgedehnte Regionalmetamorphose an, die alle Gesteine 
dieser Zone erfasste, und stellt die Marmore zwischen oberes Archaikum 
und unteres Paläozoikum. In einer im Jahre 1957 erschienenen Arbeit 
über die Geologie und Petrographie der unteren Val d’Ossola befasst 
sich SCHILLING mit der Entstehung der in den Marmoren von Candoglia 
enthaltenen basischen Gänge und der Einwirkung der Metamorphose, 
1958 hat PAGLIANI PEYRONEL sowohl die Bariumfeldspäte als auch die 
basischen Gänge dieser Lokalität näher untersucht. 

Über das Gebiet zwischen Candoglia und der schweizerisch-italieni- 
schen Grenze hat die Literatur ganz wenig zu berichten. Das Vorkom- 
men von Kalkeinlagerungen in der Nachbarschaft der basischen Zone 
von Varallo bis Locarno wird bereits von GERLACH (1883) in den Erläu- 
terungen zu seiner Karte beschrieben. PORRO gibt 1896 in seiner Disser- 
tation eine Beschreibung der Gesteine des Peridotitstockes von Finero 
und hat in seiner geologischen Karte Marmoraufschlüsse sowohl in der 
Kinzigitzone, als auch in der Canavesezone und den nördlich angren- 
zenden Gneiszonen eingetragen und einigermassen beschrieben. 

Auf Schweizerboden hat sich erstmals 1915 RADEFF mit den Marmo- 
ren zwischen Centovalli und Lago Maggiore befasst. ALB. Hem nahm 
damals eine Mulde an, welche als „Mulde von Locarno“ bezeichnet 
wurde. RADEFF wollte diese Mulde erforschen und verfolgte die dort 


2) Als Caleiphyre bezeichnen viele Autoren Marmore mit hohem Silikatgehalt, 
in denen aber das Karbonat immer noch vorherrscht. 


| 
| 
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auftretenden Marmore, ohne jedoch zu einem befriedigenden Resultat 
zu kommen. In seiner Karte gibt er sehr schematisch die Karbonatge- 
steinsvorkommen der Canavese- und der Kinzigitzone an. MITTELHOLZER 
hat 1936 in seiner Arbeit über die Metamorphose in der Tessiner Wurzel- 


zone auch den Pegmatitkontakt im Marmor von San Michele bei Ascona 


eingehend untersucht. WALTER (1950) notiert in seiner detaillierten 


| Karte viele sehr kleine Marmoraufschlüsse, die in seiner „Kontaktzone“ 
i am Nordrand zwischen Ascona und Gridone vorkommen; er gibt auch 
i eine kurze Beschreibung derselben sowie einiger sehr dünner Marmor- 
i und Kalksilikatfelslinsen aus der basischen Zone. Schliesslich beschreibt 


VENKAYYA 1956 aus dem Stollenprofil des Zuleitungsstollens der Maggia- 
kraftwerke die Gesteinstypen der Kinzigit- und Ivreazone, worunter 
auch einige Kalksilikatfelseinlagerungen. 


Geologischer Uberblick 


Geologisch lassen sich das untersuchte Gebiet und sein Rahmen von 
Norden nach Siiden folgendermassen gliedern: 


I. Die Zone des Canavese: Sie besteht aus schiefrigen, feinkörnigen 
Serizit-Chlorit- oder Zweiglimmergneisen und -schiefern, dunklen Kal- 
ken und Marmoren, Dolomiten, Alkalifeldspatgneisen, ophiolitartigen, 
basischen Intrusiva, Graniten, Porphyriten und Porphyrittuffen. 

2. Die Zone von Ivrea: Sie besteht aus basischen Gesteinen mit Ein- 
lagerungen von Granat-Biotitgneisen, Biotitgneisen, Kalksilikatfelsen, 
Marmoren und Pegmatiten. Dieser Zone gehört nach vielen Autoren 
auch der Peridotitstock von Finero an, der neben Peridotit und Ser- 
pentin auch gabbroide Gesteine enthält. 

3. Die Kinzigitzone: Sie besteht aus Biotit-, Sillimanit- und Zwei- 
glimmergneisen und -schiefern, Marmoren, Kalksilikatfelsen mit Ein- 
lagerungen saurer und basischer Eruptivgesteine. 

4. Die Stronazone: Sie besteht aus Biotitschiefern, Gneisen (Ceneri- 
gneis) und Quarzdioriten. 


Die Canavesezone gehört der eigentlichen alpinen Wurzelzone an und 
begleitet den bogenförmigen nördlichen Aussenrand der Ivreazone mit 
einigen Unterbrüchen in einer schwankenden Mächtigkeit von maximal 
3 km. Sie weist eine gänzlich andersgeartete Gesteinszusammensetzung 
auf als die Ivreazone. Ihre Gesteine sind sehr chlorit- und serizitreich, 
gehören also der epimetamorphen Grünschieferfazies von ESKOLA an. 
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Tektonisch ist sie stark zusammengestaucht und verschuppt. Gegen 
SW nimmt der Grad der Metamorphose ab; es wurden hier auch Fos- 
silien gefunden, welche ein permisch-mesozoisches Alter belegen. 

Der basische Gesteinszug der Ivreazone taucht in der Gegend von 
Ivrea aus den Alluvionen der Poebene auf und zieht dann in NE- 
Richtung zur Val Sesia mit einer Mächtigkeit von 4—9 km. Zwischen 
der Val Mastallone und der Val d’Ossola wird er weitgehend durch die 
Gesteine der Kinzigitzone ersetzt. Auf der Ostflanke der Val d’Ossola 
treten die basischen Gesteine wieder geschlossen und mächtig auf. Ost- 
wärts verschmälert sich der Gesteinszug mehr und mehr. An der Schwei- 
zergrenze ist er noch 3 km breit und östlich von Ascona verschwindet er 
unter den Alluvionen des Maggiadeltas. Seine Gesteine zeigen eine meta- 
morphe Struktur und Textur; trotzdem hat ihnen WALTER, der diese 
Zone eingehend untersucht hat, Eruptivgesteinsnamen gegeben, da nach 
seiner Ansicht der ganze Komplex eruptiv und autometamorph ist. So 
erwähnt dieser Autor Hornblendediorite, Hornblendegabbros, Horn- 
blendepyroxengabbrodiorite, Hornblendenorite, Peridotite, Serpentine 
und dazu Einlagerungen von Gesteinen der Kinzigitzone. Andere Autoren 
betrachten einen grossen Anteil des Komplexes als hochmetamorphe, 
basische Paragesteine, wie zum Beispiel HUTTENLOCHER (1942), der die 
gabbroiden Gesteine von Anzola untersuchte. 

Die Kinzigitzone begleitet den basischen Gesteinszug auf seiner Süd- 
ostseite und ist vom Lago Maggiore bis gegen Biella aufgeschlossen. 
Ihre Breite schwankt normalerweise zwischen 2 und 5km. Nach No- 
VARESE (1931) besteht sie aus metamorphen Paragesteinen, wie Kinzi- 
giten, Gneisen, Glimmerschiefern und sogenannten Stronalithen, zwi- 
schen denen gabbroide, aplitische und pegmatitische Gesteine, Marmore 
und Kalksilikatgesteine eingelagert sind. Kinzigite sind im allgemeinen 
(nach NOVARESE) metamorphe Gesteine mit Granat, Sillimanit, Biotit, 
Graphit, Plagioklas und Quarz. Ein Kinzigitgneis enthält vorwiegend 
Biotit und Quarz. Bei den Stronalithen herrschen Sillimanit und Granat 
vor, der Biotit tritt zurück oder fehlt. 

Der basische Gesteinszug und die Kinzigitzone gehen ohne scharfe 
Grenze ineinander über. In der zwischen ihnen liegenden, als Kontakt- 
zone bezeichneten Grenzregion wechseln die Hauptgesteine beider Zonen 
lagenweise miteinander ab. Zwischen der Val Mastallone und der Val 
d’Ossola werden, wie gesagt, die Gesteine der Ivreazone weitgehend durch 
jene der Kinzigitzone ersetzt. Aus diesen Gründen wurden beide Zonen 
von FRANCHI (1905) und NOVARESE (1906) zur ,,formazione o zona diorito- 
kinzigitica Ivrea-Verbano“ zusammengefasst. Die ganze Formation wird 


| 
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von den italienischen und vielen Schweizer Geologen mit den südlich 
anschliessenden Gneis- und Schieferformationen zum südalpinen Seen- 
massiv (Massicio dei Laghi) gestellt. Sie wird durch eine Störungslinie, 
die sogenannte ,,Insubrische Linie‘, von der eigentlichen alpinen 
Wurzelzone getrennt. Andererseits ist zum Beispiel STAUB (1924, 1949) 
der Auffassung, dass auch die Ivrea-Verbano-Zone und die Stronazone 
noch der alpinen Wurzelzone angehören und dass die Grenze zwischen 
südalpinen und alpinen Elementen in einer Quetschzone südlich Brissago 
zu suchen sei. 

E. NIGGLI (1946) untersuchte den Zusammenhang zwischen der po- 
sitiven Schwereanomalie am Südfuss der Westalpen und den Gesteinen 
der Ivreazone und stellte in deren Bereich einen Schwereüberschuss 
gegenüber den nördlichen Gebieten fest. Er nimmt an, dass hierfür die 
relativ schweren Gesteine und der massivartige Bau der Ivreazone unter 
Zunahme ihrer Breite und ihres peridotitischen Charakters nach der 
Tiefe verantwortlich seien. 

Im Süden gehen die Gesteine der Kinzigitzone allmählich in die der 
Stronazone über, so dass keine scharfe Grenzlinie zwischen den beiden 
Zonen gezogen werden kann. Sie sind dadurch unterschieden, dass die 
Stronazone auch den Cenerigneis (BACHLIN, 1937) und Quarzdiorite 
(NOVARESE, 1906) enthält, die der Kinzigitzone fehlen. Andererseits hat 
die Stronazone im Gegensatz zur Kinzigitzone keine grösseren Marmor- 
einschaltungen. Somit bestehen zwischen den Glimmerschiefern der süd- 
lichen Kinzigitzone und denen der Stronazone keine wesentlichen litho- 
logischen Unterschiede. 

Die Stronazone wird von den Graniten des Lago Maggiore durch- 
brochen. Nach NOVARESE soll das Alter dieser Granite spätherzynisch 
sein. Das wird daraus geschlossen, dass die die Südgrenze der Stronazone 
markierenden Quarzporphyre die Granite von Lago di Orta bis in die 
Gegend von Biella begleiten und stellenweise durchsetzen. Demnach soll 
das Alter der Strona- und Kinzigitzone präkarbonisch sein. Diese Frage 
ist durch die 1960 publizierten, absoluten Altersbestimmungen der Gra- 
nite von Baveno und Mont Orfano durch JÄGER und FAUL entschieden 
worden. Die Autoren beweisen, dass diese Granite 290 Millionen Jahre 
alt sind, was nach neuerer Auffassung vielleicht der Grenze Karbon/Perm 
entspricht. Somit ist auch das präpermische Alter der Gesteine des 
Seengebirges bewiesen. 

Auch für die Metamorphose dieser beiden Zonen wird ein präkarbo- 
nisches Alter angenommen, so dass sie während der Intrusion der sauren 
und basischen Magmen die Rolle eines Altkristallins gespielt haben. 
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Nun bleibt aber die Frage des Alters der basischen Intrusionen der 
Ivreazone noch offen. FRANCHI nimmt an, dass sie prätriadisch seien, 
weil die basischen Gesteine bei Biella von ,,Amphibolporphyriten“ in- 
trudiert werden, die er als Abkömmlinge des Syenites von Biella betrach- 
tet. Nach WALTER intrudierten die basischen Magmen während der 
alpinen Orogenese, und zwar früh- bis synorogen und stehen in Bezie- 
hung zu den ophiolithischen Gesteinen in anderen Teilen der Alpen. 
Die Intrusion erfolgte längs einer Diskontinuität zwischen der Kinzigit- 
und der Canavesezone, die später die Insubrische Linie bildete. SCHIL- 


LING stellt die basischen Intrusionen in den herzynischen orogenetischen 
Zyklus, also in die gleiche Gefolgschaft wie die Granite der Stronazone 


und ihre zugehörigen Pegmatite. 

Die Zone Ivrea-Verbano folgt in ihrem Streichen der allgemeinen 
Richtung des Westalpenbogens. Ihre Gesteinsschichten sind steilgestellt, 
fast senkrecht, gegen Norden oder seltener gegen Süden einfallend. 

Unsere Untersuchung der Marmore und Kalksilikatfelse der Kinzigit- 
zone hat ausser der mineralogischen und feldgeologischen Beschreibung 
auch zum Ziel, zur Abklärung der geologischen und petrogenetischen 
Probleme des Gebietes beizutragen. 


Marmore und Kalksilikatfelse der Zone Ivrea-Verbano zwischen 
Ascona und Candoglia 


1. BESCHREIBUNG DER VORKOMMEN 
Allgemeines 


Die Marmore und Kalksilikatfelse der Ivreazone sind fast ausschliess- 
lich auf die Kinzigitzone beschränkt. Im basischen Gesteinszug sind sie 
ausserordentlich selten und müssen als Bestandteile der Kinzigiteinla- 
gerungen angesehen werden. Im untersuchten Gebiet bilden sie einen 
ganz untergeordneten Anteil der Zone, werden aber von Candoglia aus 
gegen SW viel häufiger, in oft mächtigen Linsen einzeln oder gruppen- 
weise. Augenfällig sind drei Gruppen von Linsen. Die erste ist die von 
Candoglia-Ornavasso, die zweite jene von Luzzogno in der Val Strona, 
und die dritte liegt zwischen Varallo und Rocca in der Val Sesia. Zwi- 
schen Val Mastallone und Val d’Ossola erleidet der basische Gesteinszug, 
wie erwähnt, einen weitgehenden Unterbruch. In der Lücke treten Ge- 
steine der Kinzigitzone auf, die auch Marmorlinsen führen. Diese Linsen 
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befinden sich nördlicher als die marmorführende Hauptzone, aber immer 
sind sie mit den Gesteinen der Kinzigitzone eng verbunden. 

Es scheint also, dass die Marmore und Kalksilikatfelse den basischen 
Gesteinen der Zone irgendwie fremd sind. Auffallend ist auch, dass die 
Marmore und Kalksilikatfelse im untersuchten Gebiet in einer 200—300 m 
breiten Zone liegen, die dem NW-Rand der Kinzigitzone folgt und den 
basischen Gesteinszug begleitet. Von der Alpe Busarasca aus nach SW 
verschiebt sich diese Zone in die Mitte der Kinzigitzone. 

Die Marmorzüge sind parallel zum allgemeinen Zonenstreichen und 
konkordant zu den Nebengesteinen eingeschaltet. Um den Gang der 
Beschreibung zu erleichtern, teile ich das untersuchte Gebiet in drei 
Teilgebiete: erstens den schweizerischen Abschnitt zwischen Ascona 
und Gridone; zweitens das Gebiet zwischen Gridone und Velina in der 
Val Grande und drittens das Gebiet von Candoglia. Die für die wichtig- 
sten Aufschlüsse beigegebenen Nummern beziehen sich auf die dieser 
Arbeit beigelegte geologische Kartenskizze. 


A. Gebiet zwischen Ascona und Gridone (1—11) 


Hier treten die Marmore und Kalksilikatfelse immer in mehreren 
parallelen, wenige cm bis 13 m mächtigen Zügen auf, die linsenförmig 
an- und abschwellen und sich selten mehr als 100 m weit verfolgen lassen. 


1. Ascona-Ronco 


Der Anfang der marmorführenden Zone soll innerhalb Ascona liegen. 
Daselbst hat Dr. F. Moeschlin 1948 gegenüber der Post in einer Baugrube 
eine Gesteinsprobe gesammelt und sie dem Mineralogischen Institut 
Basel geschenkt. Sie stellt einen grauen Kalksilikatfels mit karbonat- 
reicheren Schichten und vielen kleinen Sulfidkörnchen dar. 

(1) Das nächste Vorkommen trifft man bei der Kapelle San Michele 
von Ascona. Ein etwa 13m mächtiger Marmorzug ist in einem alten, 
kleinen Steinbruch an der Strasse Ascona-Brissago ausgezeichnet auf- 
geschlossen und setzt sich unterhalb der Strasse fort, wo er in den See 
taucht; er ist in dunkle, grobe Sillimanit-Biotitgneise bis -schiefer einge- 
lagert. Er führt überwiegend massige, grobkörnige, weisse bis hellgraue 
Marmore, teils rein, teils reich an Silikaten, vor allem an makroskopischem 
Phlogopit, der in der Nähe des südlichen Kontakts dünne Schichten, 
Schlieren und Häute bildet. Da dieses Mineral auch mikroskopisch in 
grossen Mengen auftritt, dürfen wir das Gestein als Phlogopitmarmor 
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bezeichnen. Oft haben sich die Silikate lagenweise angereichert, was eine 
dunkle Bänderung des Marmors verursacht. Partienweise sind auch viele 
sulfidische Körnchen sichtbar. Die Korngrösse ist ausserordentlich wech- 
selnd. In den grobkörnigen Marmoren sind feinkörnige, helle bis dichte 
dunkle Kalke schlierig verteilt. Beim nördlichen Kontakt verlaufen 
konkordant und scharenweise viele bis 4cm dicke Lagen aus Kalk- 
silikatfels, die oft linsenförmig anschwellen und stark verwittert sind. 
Zwei Amphibolitlagen, die eine 5—10 cm, die andere 1—1,5 cm dick, 
ziehen parallel zueinander durch die Mitte des Ganzen. Die dünnere 
keilt nach oben aus. In den Marmoren des Nordteils stecken einige Peg- 
matite. Wie schon erwähnt, wurden diese Pegmatite und ihre Kontakt- 
erscheinungen von MITTELHOLZER eingehend untersucht. 

(2) Etwa 100 m westlich vom obigen Aufschluss findet sich ein zweiter 
Komplex. Er beginnt südlich mit einer 5m mächtigen Wechsellagerung 
von sehr unreinen Silikatmarmoren, Kalksilikatfelsen resp. -gneisen und 
Amphiboliten. Gegen Norden zu folgt eine 4m mächtige Serie von my- 
lonitisierten, hellen, teils schiefrigen Marmoren, die graue bis schwarze, 
dünne Schlieren, Schnüre und dicke Lagen aus makroskopisch dichtem 
Kalk sowie Kalksilikatfelse enthält. Die unreinen Silikatmarmore sind 
durch viele grüne Mineralkörner gekennzeichnet; die hellen Mylonit- 
marmore des Nordteils sind partienweise reich an hellbraunen Phlogopit- 
blättern. Die Kalksilikatfelse sind graugrün und massig, lassen aber 
manchmal eine undeutliche Schichtung erkennen. Sie bestehen aus 
Diopsid, Strahlstein und Hornblende und werden von weissen, ungleich 
dicken, verästelten Gängen und Adern von Skapolith und Klinozoisit 
diskordant durchsetzt. Skapolith und Klinozoisit bilden auch eine weisse 
Grundmasse, in der grüne Körner oder Schollen schwimmen (Tafel I, 
Fig. 1). Die Kalksilikatfelse führen oft ziemlich grosse Sulfidkörner, 
hauptsächlich Magnetkies. Quarzlinsen und -gänge scheinen mit den 
Kalksilikatfelsen eng verknüpft zu sein. 

(3) An der Strasse zwischen Porto-Ronco und Moscia, ca. 20 m west- 
lich vom Kilometerstein K 7 ist eine fast anderthalb Meter mächtige 
Marmorlinse in Gneisen eingelagert. Der Marmor beginnt unten mit einer 
3—10 cm dicken phlogopit- und erzreichen Schicht. Zwischen ihr und 
dem Gneis ist eine 1,50 x 0,25 m grosse Kalksilikatfelslinse eingeklemmt. 
Makroskopisch kann man in dieser Linse graugrünen Diopsid, Klino- 
zoisit, Kalzitrhomboeder, Quarznester, grüne Strahlsteinstengel und Erz 
erkennen. Pyritkristalle mit (111)-Flächen wurden beobachtet. Darüber 
liegt ein ca. 5cm dickes, dunkelgraues Band aus Forsteritmarmor mit 
vielen kleinen Erzkörnern (vorwiegend Pyrit), dem eine ca. 15 cm dicke 
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Schicht aus sehr grobkörnigem, hellem Marmor mit viel Aktinolith, 
Chlorit und Erz sowie eine ca. 15 cm dicke, rosa gefärbte Marmorschicht 
mit grossen (bis 1 cm) Aktinolithstengeln und Pyritkörnern folgen. Zu- 
letzt folgt ein ca. 1 m mächtiger Marmor, der unten sehr reich an Phlo- 
gopit, Chlorit und Erz ist, nach oben aber allmählich sehr grobkörnig, 
hell und ziemlich rein wird. Zwischen diesem Marmor und dem an- 
schliessenden Gneis ist noch eine 1x 0,30 m grosse Kalksilikatfelslinse 
eingeklemmt. 


(4) Unterhalb der Kirche von Ronco kommt eine weitere, ungefähr 


2 m mächtige Wechsellagerung von Marmor, Kalksilikatfels, stark ver- 
wittertem Gneis und Amphibolit vor. Der Marmor ist grau, kleinkörnig, 


‚sehr silikatreich, führt dünne, dunklere, fast schwarze Kalkschichten 


oder -schlieren und bildet höchstens 40 cm dicke Lagen. Einige 2—10 cm 
dünne Marmorlagen wechseln mit mächtigeren Gneisen, die teilweise in 
kompakte Kalksilikatfelse umgewandelt sind. Auch dünne, konkordante 
Quarzschichten sind in diesem Komplex eingelagert. 


(5) Ungefähr 300 m westlich Fontana Martina ist folgendes Profil 


mit nach NEE streichenden und gegen N einfallenden Schichten auf- 
geschlossen: 


i 


w 


Pwd 


Im Norden Biotitgneise mit Amphiboliteinlagerungen, Pegmatiten und Quarz- 
linsen. 

Grobkörniger Silikatmarmor und Kalksilikatfelslinsen, 10—15 cm dick. 
Biotitgneis, 10—15 em dick. 

Silikatmarmor, der oben schwarz, kalkähnlich ist, nach unten hell, grobkörnig 
wird. 40—50 em dick. 

Biotitgneis, 20 cm dick. 

Heller, grobkörniger Silikatmarmor, 10—15 cm dick. 

Biotitgneis, 25 cm dick. 

Sehr silikatreicher, hellgrauer Marmor, in dem bis 2 cm dicke Lagen von dunkel- 
grauem bis schwarzem Kalk auftreten, 40—50 em dick. 

Biotitgneis. 


2. Val Sacro Monte 


(6) Längs der zwei Abzweigungen des obersten Teils der Strasse 


Brissago-Boredo trifft man ein paar 2—3 m mächtige und einige dünnere 
Einlagerungen von hell- bis dunkelgrauen Kalken, unreinen, grünlich- 
grauen Silikatmarmoren und Kalksilikatfelsen. Sie liegen in granatfüh- 
renden Biotitgneisen und sind häufig gefaltet. Die Kalke sind bisweilen 
schiefrig und bilden dünne Lagen im Gegensatz zu den mächtigeren 
Silikatmarmoren. Eingeschaltete Amphibolite und Quarzlagen können 
linsenförmig anschwellen. 
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(7) Weiter kann man die marmorführende Zone im obersten Valle 
del Sacro Monte verfolgen. Das enge Tal folgt hier teils einer tektoni- 
schen Linie, teils aber auch der leicht verwitterbaren, marmorreichen 
Gneiszone. Schon am Fussweg Mergugno-Bedora stösst man, bevor man 
den Bach erreicht, auf anstehende silikatreiche und dunkle, kompakte, 
dichte, kalkähnliche Marmore. 

Am Bach selbst gibt es einige wenig mächtige Aufschlüsse, viel häu- 
figer sind aber verschieden grosse Brocken und Gerölle bis riesige Blöcke 
aus Marmor und Kalksilikatfels mit einer sehr reichen Ausbildung. An 
den Blöcken kann man die Gesteinsvarietäten und ihre Verhältnisse 
am besten studieren. Reine Marmore, Silikatmarmore, Kalke und Kalk- 
silikatfelse sind miteinander eng verknüpft und zeigen alle möglichen 
Übergänge. Die feinkörnigen, dunklen und hellen Varietäten treten oft 
lagig und schlierig wechsellagernd auf und grenzen oft mit scharfem 
Kontakt aneinander. Sie bestehen, wie sich mikroskopisch erkennen 
lässt, aus stärker oder schwächer mylonitisierten Karbonatgesteinen. 
Es wurden auch Ultramylonite mit Fliessstrukturen beobachtet. Sie 
bilden bis 20 cm dicke Gänge, die die Kalksilikatfelse und Marmore 
konkordant, seltener diskordant durchsetzen. Es gibt auch stärker dis- 
kordante, dünnere Gänge aus weissem Karbonat (Tafel I, Fig. 2), das 
jüngere Klüfte ausfüllt. 

Die Silikatmineralien können diffus im Marmor verteilt oder in 
Nestern, Linsen und Lagen angereichert sein. Sie bilden dann hellgraue 
bis grünlichgraue Kalksilikatfelseinlagerungen. 

Auffallend sind die Amphiboliteinlagerungen: sie bilden Lagen, die 
fast immer tektonisch mehr oder weniger stark beansprucht sind. Sie 
schwellen linsenförmig an und ab, keilen aus, sind stark boudiniert, ver- 
faltet, gestaucht oder in Stücke zerbrochen (Tafel II, Fig. 3 und 4). 
Durch metasomatische Vorgänge werden sie teilweise vom Marmor ver- 
drängt und sehen manchmal reliktisch aus. Oft sind nur kleine, linsen- 
förmige bis ovale, geröllartige Einschlüsse vorhanden, die Bruchstücke 
einer früheren Amphibolitlage darstellen. Die Amphiboliteinlagerungen 
haben in ihrem Innern eine dunkelgrüne Farbe (Hornblende), während 
sie randlich eine bis mehrere cm mächtige, graugrüne (Diopsid) Kontakt- 
zone besitzen (Tafel II, Fig. 3 und 4). Zwischen dieser und dem Marmor 
ist manchmal ein weisser Skapolithsaum vorhanden. Die dünnen Am- 
phiboliteinlagerungen sind gänzlich in das Kontaktgestein umgewan- 
delt. Grössere Kalksilikatfelsmassen enthalten oft Reste eines Amphi- 
bolits und dürfen folglich als dessen Umwandlungsprodukte betrachtet 
werden. Manche Kalksilikatfelseinschlüsse scheinen umgewandelte Bio- 
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| titgneisbruchstücke zu sein, die tektonisch in den Marmor mitgerissen 
| wurden. 

Die Nebengesteine der Marmore sind Biotitgneise, seltener Amphi- 
bolite. An den Kontakten haben sie sich oft in Kalksilikatfelse umgebildet. 


3. Oberste Valle di Bordei 


(8) An der Ost-Wand der obersten Valle di Bordei kommen nochmals 
einige Einlagerungen aus Silikatmarmor, Kalksilikatfels und Amphibolit 
zum Vorschein. Die grösste davon ist fast 2m mächtig und ihr Profil 
wird in Fig. 1 dargestellt. Der Marmor ist grau, partienweise sehr silikat- 
i reich und enthält viele dunklere Schlieren und Lagen aus Mylonitmar- 
| mor, seltener auch feine, verästelte, diskordante, schwarze Gangmylonite. 
| Der Amphibolit weist im Marmor eine Schar von eigenartigen, ca. 6 cm 
breiten und, soweit sie sichtbar sind, höchstens 80 cm langen, stumpf 
| endenden, fast parallelen Gebilden auf, die sich verästeln können und 
| nach unten zu konvergieren und zusammenzukommen scheinen. Dieser 
. Amphibolit führt im Gegensatz zu jenem, der konkordant am Nord- 
kontakt liegt, keinen Granat. 
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FJ Silikatmarmor mit Gangmyloniten 


Kalksilikatfels 
Amphibolit 
Biotitgneis 30cm 


Fig. 1. Detailprofil durch das Silikatmarmorvorkommen an der östlichen Felswand 
in der obersten Valle di Bordei. 
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(9) Am Bach der obersten Valle di Bordei auf 1750 m Höhe sind so- | 
wohl ein paar winzige Aufschlüsse als auch etwa 100 m talaufwärts 
eine ca. 4m mächtige, nach oben schmaler werdende Marmorlinse in 
den Gneisen eingeklemmt. Der Marmor ist allgemein weiss, grobkörnig, 
partienweise schneeweiss und plattig, wittert oft oberflächlich rostig an 
und ist seltener auch rosa gefärbt, was mit einigen Amphiboliteinlage- 
rungen zusammenzuhängen scheint. Hie und da enthält er Schlieren 
und Lagen aus hellem, feinkörnigem bis mylonitisiertem Karbonat. 

Auch hier fällt der Reichtum an Amphiboliteinlagerungen auf. Ihre 
Kontaktzonen sind im allgemeinen weniger breit und deutlich ausge- 
bildet als im Valle del Sacro Monte und führen kaum Diopsid, sondern 
Epidot, Aktinolith, Titanit, Feldspat etc. Bisweilen kann auch keine 
Kontaktzone unterschieden werden, ausser einem schmalen Saum aus 
zersetzten Mineralien. Der Amphibolit bildet meistens 0,5—1 cm, selten 
bis 10 cm dicke, konkordante, schwach gefaltete oder linsenförmig an- 
schwellende, selten gestauchte (Tafel III, Fig. 5) oder auskeilende Lagen. 

Die Amphiboliteinlagerungen werden beiderseitig von einer bis 3 em 
mächtigen, grobkörnigeren, kräftig grau gefärbten Karbonatzone be- 
gleitet (Tafel III, Fig. 5). Mehrere, nebeneinander verlaufende Amphibolit- 
lagen färben den Marmor über grössere Bereiche gleichmässig grau und, 
wenn sie auskeilen, so setzt sich die graue Zone in gleicher Richtung 
fort, bis auch sie auskeilt. Die graue Färbung ist durch höheren Silikat- 
gehalt (Klinozoisit, Grammatit, Feldspat, Titanit, Diopsid etc.) bedingt 
und ist, wie sich leicht erkennen lässt, älter als die Kataklase des Mar- 
mors. Graue Schlieren und Lagen im Marmor sind sicher Relikte von 
metasomatisch verdrängten Amphiboliteinlagerungen. Eine allfällige rosa 
Färbung des Karbonats kann manchmal zwischen der grauen Zone und 
dem weissen Marmor vorkommen. 

Der Marmor führt reichlich bis 6 mm grosse, vereinzelt oder schlierig 
verteilte Erzkörner, hauptsächlich Pyrit, der oberflächlich schwarz, 
braun oder rot gefärbt ist. Sie sind besonders in den Schichtflächen an- 
gehäuft. In der Nähe einer dünnen Amphibolitlinse wurde auch wenig 
Kupferkies und Malachit beobachtet. 

Der im N angrenzende Biotitgneis enthält viele Quarzlinsen und 
-lagen sowie Pegmatite und geht am Kontakt mit dem Marmor in Am- 
phibolit über. Auf der Südseite grenzt die Marmorlinse an einen ca. 
30 cm mächtigen Mikroklinquarzit bis -gneisquarzit, der kontinuierlich 
in Biotitgneis übergeht. 

An der Felswand im W desselben Tales und auf gleicher Höhe sind 
wieder sowohl Silikatmarmore, Mylonitmarmore, Kalksilikatfelse, Am- 
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phibolite und Gneisquarzite als auch zwei spaltartige, vertikale, durch 
die Auflösung des Marmors entstandene Höhlen vorhanden. Ihre Wände 
bestehen aus Gneisquarzit und Kalksilikatfels mit Pyroxen, Epidot, 
Titanit ete. 


4, Gridone 


(10) Auf dem Grat, 200—300 m südlich des Gipfels des Gridone kom- 
men ein paar bis 5m mächtige Marmoreinschaltungen zum Vorschein. 
Der Marmor ist grobkörnig, weiss, partienweise leicht rosa gefärbt, sel- 
tener dunkel, kalkähnlich. Er enthält dünne, konkordante, manchmal 
linsenförmig anschwellende Amphibolitlagen, deren Kontaktzonen sich 
nicht stark abheben und keinen Diopsid führen. Das Karbonat wird in 
der Nähe davon grobkörniger, grau und silikatreich mit einem konti- 
nuierlichen Übergang in den weissen, reinen Marmor. Es gibt auch graue 
Karbonatbänder, die entweder keine oder nur eine sehr dünne, schlierige, 
reliktische Amphibolitlage einschliessen. 


5. Valle del Boschetto 


(11) Schliesslich sei ein Vorkommen in diesem Tal auf ca. 1300 m 
Höhe erwähnt. Es befindet sich ausserhalb der eigentlichen marmorfüh- 
renden Zone mitten in den basischen Ivrea-Gesteinen und besteht aus 
hellgrauen, mittelkörnigen Marmoren, die sehr reich an Skapolith und 
Titanit, besonders aber an dunkel graugrünen, bis 1 em grossen Pyroxen- 
körner sind oder unregelmässige bis linsenförmige, makroskopisch ziem- 
lich homogene Einschlüsse aus dem gleichen Pyroxen enthalten. 


B. Gebiet zwischen Gridone und Velina (12—22) 


Die Einlagerungen sind hier sehr ähnlich ausgebildet wie im ersten 
Gebiet, lassen sich aber oft auf längere Strecke verfolgen. 


1. Alpe Niva 


(12) Der zwischen die zwei obersten Bachrunsen von Rio Orasso bei 
Alpe Niva ziehende Sporn der Rocce del Gridone setzt sich aus Biotit- 
gneisen mit Einschaltungen von Marmoren, Kalksilikatfelsen und Am- 
phiboliten zusammen. Die Marmore sind grau und ausserordentlich reich 
an Silikaten, deren Anteil 40—50% des Gesteins beträgt oder gar über- 
steigt, so dass Übergänge zu Kalksilikatfelsen resultieren. Die Silikate 
sind hauptsächlich basischer Plagioklas, Mikroklin, Diopsid, Skapolith, 
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Aktinolith. Auch Mikroklinfelslinsen wurden beobachtet. Auf der Süd- 
seite des Felssporns an der Flussgabelung kommen 6 oder 7 Ganggesteins- 
körper zum Vorschein. Sie sind maximal 8m lang und 3 m breit und in 
einer Reihe angeordnet. Ihre Längsachsen fallen fast zusammen, und 
sie lassen sich über eine etwa 80 m weite Strecke verfolgen. Es ist mög- 
lich, dass das Ganze einen Gang darstellt, der nach oben durch die 
Biotitgneise in einzelne schlotartige Körper getrennt wird. 

Das Gestein zeigt eine deutliche porphyrische Struktur mit Ein- 
sprenglingen aus schwarzer, prismatischer Hornblende und teils zoisiti- 
siertem Plagioklas. Sie schwimmen in einer dichten, grünlichgrauen 
Grundmasse. Es handelt sich wahrscheinlich um einen Spessartit. Die 
beiden Endteile dieses Ganggesteins durchschlagen zwei Marmor- und 
Kalksilikatfelseinlagerungen, von denen die östliche rund 90 cm mächtig 
ist und keine deutlichen Kontakterscheinungen aufweist. Die andere 
befindet sich gerade an der Flussgabelung, ist fast 3,5 m mächtig und 
besteht aus einer Wechsellagerung von Silikatmarmor, Kalksilikatfels, 
Biotitgneis und Amphibolit. Lagen, Linsen und Schlieren sowohl aus 
Mylonit und schwarzem Ultramylonit als auch aus Quarz sind im Silikat- 
marmor enthalten. Der Spessartit intrudiert in diese Gesteinsserie in der 
Form eines fast konkordanten, ungleich dicken, nach unten auskeilenden 
Ganges. Am Kontakt ist der Marmor auf 5—10 mm Breite in schwarzen 
Ultramylonit umgewandelt (Tafel III, Fig. 6), weiter davon ist er etwas 
heller, aber immer noch stark deformiert. Der Spessartit ist hier zoisiti- 
siert und epidotisiert, zeigt keine Einsprenglinge von Hornblende, wäh- 
rend solche aus Plagioklas völlig zersetzt aussehen. 


2. Rio Orasso-Monte Cotto 


Am Bach, der von M. Torriggia aus westlich der Alpe Bugnago vorbei- 
läuft, sieht man mehrere Marmor- und Kalksilikatfelszüge; sie treten im 
geschliffenen Bachbett sowie an den beiden Talflanken auf und lassen 
sich bis 700 m weit verfolgen. Auch östlich der Alpe Bugnago kommen 
sie wieder zum Vorschein. Sie verlaufen im grossen und ganzen gradlinig, 
zeigen aber eine leichte bis starke, lokale Fältelung. Die Kalksilikatfelse 
schwellen linsenförmig an oder bilden bis 1,50 X0,50 m grosse Linsen. 
Der Marmor ist sehr reich an Silikaten, besonders an basischem Plagio- 
klas, Mikroklin, Diopsid, Skapolith, Phlogopit, Aktinolith, Quarz und 
führt lagig oder schlierig verteilten kalkähnlichen Marmor, der auch 
diskordante Gänge bilden kann. Die angrenzenden Gesteine sind peg- 
matitreiche, granatführende Sillimanit-Biotitgneise bis -schiefer. An 
einem Kontakt wurde auch ein heller Quarzitgneis beobachtet. 
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Im Bachbett sind bis 10m mächtige Komplexe sichtbar, in denen 
1-20 cm dicke, felsartig ausgebildete Gneise eingelagert sind. Diese 
Gesteine können in Silikatmarmor übergehen und sind stark gefältelt, 
gestaucht oder boudiniert, während sich der Marmor bei der Deforma- 
tion plastisch verhalten und die zwischen dem starren Nebengestein ent- 
standenen Lücken ausgefüllt hat. Amphibolitlagen sind ebenfalls boudi- 
niert, gestaucht oder zerrissen. Die Gneis- und Amphibolitlagen ragen 
aus dem leicht löslichen Marmor hervor (Tafel IV, Fig. 7). Aus felsartigem 
Gneis, der merkwürdigerweise viel Mikroklin, Pyroxen und Quarz ent- 
hält und somit einen Mikroklingneis darstellt, bestehen auch linsenför- 
mige bis unregelmässige Einschlüsse im Marmor. 

Am Fussweg Monte Cotto-Torriggia, der mit der Höhenkurve 1000 m 
zusammenfällt, trifft man auf einer ca. 200 m langen Strecke viele 
wenige cm bis einige m mächtige Einschaltungen aus weissem oder 
grauem, grobkörnigem bis dunklem kalkähnlichem Marmor. Er wurde 
früher zur Kalkgewinnung abgebaut. Mit ihm wechsellagern kompakter, 
oberflächlich rostig braun gefärbter Biotitgneis und Kalksilikatfels. 
Der letztere führt manchmal reichlich hellgrauen Diopsid. Im Marmor 
befinden sich linsenförmige bis unregelmässige Einschlüsse, die eine 
rostige Anwitterungsfarbe aufweisen und tektonisch mitgerissene Schie- 
fer- oder Gneisschollen darstellen. Die inneren Bänder des Marmors 
können den Einschluss zunächst konzentrisch umschliessen, während die 
äusseren ihn linsenförmig umhüllen. Die Einschlüsse bestehen aus teils 
farblosem, teils farbigem Phlogopit, basischem Plagioklas, Grammatit, 
Klinozoisit-Epidot. Ihre Schieferung ist noch erhalten und verläuft der 
Marmorbänderung nicht immer konkordant. Die phlogopitreichen Ein- 
schlüsse scheinen eine Deformation und Durchbewegung erlitten zu 
haben, die härteren, phlogopitarmen hingegen bewahren ihre ursprüng- 
liche, eckige Form. Kalksilikatfelseinschlüsse vorwiegend aus Diopsid 
sind ebenfalls vorhanden. 


3. Rio Cannobino 


(14) Am Nordufer des tief eingeschnittenen Cannobino ist eine etwa 
5 m mächtige Marmorlinse sehr schön aufgeschlossen. Sie ist zwischen 
dunklen, schiefrigen, sillimanitführenden Biotitgneisen eingeschaltet, die 
reich an Pegmatiten und Quarzlinsen sind und granatreiche Lagen ent- 
halten. Am Kontakt mit dem Marmor sind die Gneise durch die An- 
wesenheit von basischem Plagioklas, Hornblende und Pyroxen gekenn- 


zeichnet. 
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Der Marmor ist hier lagenweise mehr oder weniger dolomitreich. Wi 
es im Profil der Fig. 2 ersichtlich ist, kann man fünf Lagen unterscheiden, 
die, weil sich der Aufschluss in einer steilen, von fliessendem Wasser um- 
spülten Runse befindet, je nach ihrer Löslichkeit verschieden stark her-} 
ausragen. 
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Fig. 2. Detailprofil durch das Marmorvorkommen des Rio Cannobino. 


Die Lage 1 ist ein weisser bis hellgrauer, manchmal dunkel und hell 
gebänderter, mehr oder weniger stark mylonitisierter Kalzitmarmor. 
Am stärksten ist die Mylonitisierung in der Nähe des Kontaktes mit dem 
Biotitgneis. Der Marmor führt Quarz, Aktinolith, Diopsid, Pyrit, Ska- 
polith, Phlogopit. Der Pyrit ist sehr häufig, zeigt hie und da würfelige 
Kristalle und trägt einen rötlich- bis violettbraunen Überzug. Manchmal 
ist er in einigen cm langen Schlieren oder Nestern angereichert, worin 
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mehr als 1 cm grosse Kristalle auftreten können. Der Marmor enthält 
viele höchstens 10 cm dicke Amphibolitlagen, die linsenförmig anschwel- 
len, manchmal etwas diskordant verlaufen, boudiniert sein oder abrupt 
aufhören können. Es gibt auch vereinzelte bis 3x 20 cm grosse Linsen 
oder runde bis eckige Einschlüsse. Es ist naheliegend, dass die Lagen 
infolge der für die Mylonitisierung des Marmors verantwortlichen Durch- 
bewegungin Stücke zerbrachen, die gegeneinander versetzt und linsen- 
förmig oder rund geschliffen wurden. Sie bestehen aus einem dunkel- 
grünen Kern mit Hornblende, basischem Plagioklas, Titanit, Kalifeld- 
spat, Aktinolith und einer graugrünen Kontaktzone mit Diopsid, Ak- 
tinolith und basischem Plagioklas. Das Ganze wird von einem dünnen 
Skapolithsaum umgeben. Einige unregelmässige Einschlüsse bestehen 
aus Kalksilikatfels mit Diopsid, Epidot, Klinozoisit ete. 

Die Lage 2 ist ein grauer, grobkörniger, harter, kompakter Dolomit- 
marmor, der oberflächlich rostig gelb und braun gefärbt ist. Wegen 
seines hohen Dolomitgehaltes ist er weniger wasserlöslich und ragt über 
die Lagen 1 und 3 heraus. Er zeigt schwache oder keine Kataklase. Seine 
nicht karbonatischen Bestandteile sind Aktinolith, Phlogopit, Chlorit, 
Serpentin, Forsterit, Erz (Magnetkies, Pyrit). Makroskopisch sind Ma- 
gnetkiesschlieren und -gängchen, grosse, grüne Phlogopit- und Chlorit- 
blätter, würfelige Pyritkristalle und grüne Aktinolithnadeln sichtbar. 

Die Lage 3 ist ein hell- bis aschgrauer, also etwas hellerer Marmor 
als der vorige. Meistens ist er kompakt, grobkörnig, dolomitreich. Er 
führt Phlogopit, Aktinolith, Chlorit, Serpentin, Pyrit (häufig Würfel). 
In manchen Partien sieht man grosse, mikroskopisch trübe bis zersetzte 
Karbonatkörner und ein feinkörniges, klares, neugebildetes Karbonat. 
Das letzte dringt zwischen die grossen Körner ein und bildet Nester, 
Lagen und Schlieren. Das Gestein besteht hauptsächlich aus Kalzit. 
Sehr wahrscheinlich aber stellen die grossen Körner zersetzten Dolomit 
dar. Im Südteil der Lage stecken Linsen aus hartem, dunklem, klino- 
humitführendem Forsterit-Kalzitmarmor. 

Die Lage 4 ist ein heller bis grauer Dolomitmarmor. Die hellen, grob- 
körnigen Partien sind besonders dolomitreich. Er zeigt eine schwache 
oder keine Kataklase, beim Kontakt mit der Lage 3 sieht man aber 
lagige bis schlierige Mylonitpartien, die aus Kalzit bestehen. Grosse 
Doiomitkörner sind partienweise in eine feine, trübe Kalzitmasse zer- 
fallen. Im Marmor sind Aktinolith, wenig Phlogopit und viele Pyrit- 
körner enthalten. Letztere besitzen oft eine Magnetitumhüllung. Kenn- 
zeichnend für diese Lage sind grünlichgraue, dunkelgraue bis grünlich- 
schwarze, mehr oder weniger scharf abgegrenzte, im allgemeinen kon- 
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kordante, bis 4 cm dicke Gänge und Schlieren, die sich verästeln können. 
Die Äste keilen oft aus oder verbinden zwei benachbarte Gänge. Ei 
silikatreicher Marmor bildet diese Gänge und Schlieren. Seine Mineralien 
sind ausser dem Karbonat: Forsterit, Aktinolith, Serpentin, Erz, Chlorit, 
Phlogopit. Je nach dem Mineralbestand wechselt die Farbe; zum Beispiel 
die grünlichschwarzen Partien führen viel Serpentin, Pyrit und Magnetit. 
Der Forsterit bildet bis 7 mm grosse Körner, ist teilweise serpentinisiert 
und wird von wenig Klinohumit begleitet. Dieser Silikatmarmor ist sehr 
kalzitreich, also entdolomitisiert worden und zeigt eine stärkere Kata- 
klase, wobei Volumenänderung bei der Silikatbildung eine grosse Rolle 
gespielt haben muss. Schlieren und Nester aus Erz und solche aus hellem 
Dolomitmarmor befinden sich in diesem dunklen Marmor. 

Die Lage 5 besteht aus Hornblende-Diopsidfels, der auf 20 cm Breite 
anschwellen kann, eine starke Kataklase zeigt und basischen Plagioklas, 
Quarz und Mikroklin führt. Gegen den Gneis wird die Lage hornblende- 
reicher. 

Der angrenzende Biotitgneis enthält zunächst auf ca. 15 cm Breite 
amphibolitähnliche, lagige, linsenförmige bis schlierige Einlagerungen 
mit Hornblende, Pyroxen, basischem Plagioklas, Quarz, Titanit; dann 
wird er auf ca. 20 cm Breite quarzreich (Quarzitgneis), um nachher in 
den dunklen Biotitgneis überzugehen. 


4. Nogeri-Daila 


In den Runsen, die am Osthang des Berges Il Motto in den Rio di 
Calagno hinunterziehen, kommen die Einlagerungen wieder zum Vorschein. 

(15) In der ersten, grossen Runse, die man am Fussweg von Nogeri 
nach Daila trifft, sind mehrere wenige cm bis 1 m dicke Marmor- und 
Kalksilikatfelslinsen in den Biotitgneisen eingeschaltet. An einer Stelle 
steht folgende steilgestellte Serie: 


1. Im Norden Biotitgneis. 

2. Heller bis dunkler, grob-, fein- oder ultramylonitisierter Marmor, der grünliche 

Silikateinlagerungen aus Quarz, Klinozoisit und Zeolith (?) enthält, 5—15 cm 

dick. 

Biotitgneis, 40 cm dick. 

4. Massige, weisse bis hellgraue, partienweise hellgrüne Kalksilikatfelslinse von 
Diopsid, verglimmerten Massen, Aktinolith, Titanit und Kalzit, 80 em dick. 

5. Phlogopit-Forsterit- oder Pistazitmarmor mit Einschlüssen von Pistazit- 
Diopsidfels, 30—80 em dick. 

6. Biotitgneis. 


ew 


An nicht anstehenden, schneeweissen Marmorblöcken sieht man Am- 
phiboliteinlagerungen, in deren Nähe keine graue Färbung des Marmors 
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entsteht. Andrerseits haben Silikatlagen aus serizitisiertem und zoisiti- 
siertem saurem Plagioklas, Epidot, Aktinolith, Pyroxen, Titanit, Apatit 
den angrenzenden, grob rekristallisierten Marmor kräftig grau gefärbt 
(Tafel IV, Fig. 8). In einem Diopsidfels wurde unter anderm grüner 
Spinell beobachtet, am häufigsten aber tritt die Kombination weiss- 
grauer Diopsid-Grammatit, seltener die Kombination grüngrauer Diopsid- 
grüner Aktinolith auf, wobei oft bis 2 cm grosse Kristalle sichtbar sind. 
Die grüne Nuancen zeigenden Felse sind mit Amphiboliten verknüpft. 
Manchmal bildet der Fels im Anschnitt fast ovale, 15x25 cm grosse 
Einschlüsse, deren Längsachse parallel zur Marmorschieferung steht und 
die sich in eine nur sehr dünne, konkordante Silikatschicht fortsetzen 
oder auskeilen. Die Marmorschieferung biegt linsenformig um den Ein- 
schluss. Die ursprünglich gleich dicke Silikatlage wurde durch meta- 
somatische Vorgänge an einem Ort verdrängt, während sie an anderen 
Stellen durch Stoffzufuhr und Mineralneubildung angeschwollen ist. 
(16) Die zweite nördliche Runse ist ärmer an Aufschlüssen. Es han- 
È delt sich hauptsächlich um dunkle, kalkähnliche Marmore. Eine ca. 
4m mächtige Linse grenzt nördlich an quarzarmen, granatführenden 
Biotitgneis, südlich an Amphibolit und ist durch eine feine Wechsella- 
gerung von hellgrauen, grauen und schwarzen Schlieren und Bändern 
gekennzeichnet. Die Farbtöne sind vom Grad der Mylonitisierung ab- 
_ hangig. In der feinkörnigen Masse schwimmen Porphyroklasten aus 
Karbonat, Plagioklas, Grammatit und Titanit. In seinem Nordteil ent- 
hält der Marmor einige leicht gekrümmte, ungefähr konkordante, nicht 
durchgehende, bis 3 cm dicke Gänge aus grünlichgrauem Plagioklasfels, 
der zu fast 80% aus basischem Plagioklas, 20% aus Diopsid, Aktinolith, 
Erz, Titanit, Klinozoisit und grobkörnigen Quarzgängchen besteht. 
(17) Die dritte, noch nördlicher liegende, kleine Runse liegt an der 
Grenze Kinzigitzone-Ivreazone und weist eine enge Wechsellagerung von 
Biotitgneisen und Amphiboliten auf. Hier wurden zwei Marmorlinsen 
beobachtet: die eine ist 30—40 cm mächtig und viele Meter lang und 
besteht aus einem hellgrauen, grobkörnigen Marmor; die andere ist 
2,5 m lang und 30 cm breit, befindet sich wenige Meter südlicher als die 
erste und liegt zwischen zwei Amphibolitlagen. Es handelt sich um 
einen weissen, grünlich punktierten Serpentinmarmor, der viele linsen- 
förmig anschwellende, weissgraue Kalksilikatfelslagen aus Diopsid, 
Grammatit, Phlogopit, Serpentin und wenig Forsterit enthält. Der 
Diopsid bildet bis 1 cm grosse Kristalle, der Grammatit parallelfaserige, 
mehr als 1 cm lange Aggregate; die Phlogopitblätter treten manchmal 
in 1 cm breiten und 0,5 em dicken Paketchen auf; der Serpentin bildet 
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auch Gänge, die wahrscheinlich vom Amphibolit her stammen. Zwischen 
dem Marmor und dem Amphibolit bzw. dem Fels (Tafel V, Fig. 9) läuft 
oft eine mehrere Millimeter breite, hell- bis dunkelgrüne Serpentinschicht 
durch. Die Serpentinisierung des Marmors ist bei dieser Schicht am 
stärksten und klingt allmählich mit dem Abstand aus. In der Nähe 
der Linse führt der angrenzende Amphibolit fast keine leukokraten 
Mineralien. 


5. Alpe Balmo-Alpe Terza 


(18) Längs dem Rio di Rovetta bis Passo delle Crocette erscheinen 
einige Marmor- und Kalksilikatfelszüge mit der üblichen Ausbildung. 

(19) Auf der anderen Seite des Passo delle Crocette stösst man noch- 
mals auf Einlagerungen. Am Fussweg, der von der Alpe Terza nach die- 
sem Pass führt, befindet sich eine rund 5m mächtige Wechsellagerung 
von Marmor und Kalksilikatfels, die südlich an einen 2,5 m mächtigen, 
kleinkörnigen Amphibolit grenzt. Der Marmor enthält dunkle, kalkähn- 
liche Lagen und Schlieren. 

Ein grosser, nicht anstehender Block zeigt eine interessante Gesteins- 
ausbildung: er besteht aus Strahlstein-Diopsidfels, Forsteritmarmor, 
Pegmatit und Quarz. Diese Bestandteile sind unregelmässig gemischt. 
Der Diopsid ist hellgrau, bildet bis 3 cm lange Prismen. Der Strahlstein 
ist graugriin; es kann aber auch dunkelgrüne Hornblende vorkommen. 
Ihre Stengel erreichen manchmal eine Länge von 3 cm. Die Felse führen 
auch Klinozoisit, basischen Plagioklas, Apatit und sehr viel Graphit. 
Der Marmor steckt in Nestern und Linsen und enthält ausser dem häu- 
figen Forsterit auch Chlorit, Serpentin, Magnetkies und Graphit. 


6. Alpe Marsciei 


(20) Am Nordufer des Rio Pogallo bei Alpe Marsciei findet sich ein 
interessanter Aufschluss, dessen Marmor früher zur Kalkgewinnung ab- 


gebaut wurde. Sein Profil ist in Figur 3 dargestellt und lässt folgende 
Gesteinstypen erkennen: 


1. Dunkler, grobblättriger Biotitgneis bis -schiefer. 
Grauer, partienweise rostiger Silikatmarmor. 

3. Schneeweisser, massiger, grobkörniger Marmor. Lagenweise Anreicherung an 
Erz oder Silikaten, hauptsächlich Aktinolith. 

4. Weisser, schiefriger bis plattiger Mylonitmarmor. In der feinkörnigen Karbonat- 
masse sieht man im Mikroskop neugebildetes Karbonat in Gängen oder in 
Porphyroblasten. In den Schieferungsflächen sind Gleitungen mit Rutsch- 
harnischen feststellbar, und es haben sich Eisenoxyde und Magnetkies angerei- 
chert. Die Erze bilden im Südteil dickere Lagen und Schlieren. Schmale, graue, 
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kalkähnliche Lagen und Schlieren sind hier eingelagert und werden gegen den 
Kontakt mit dem Gneis dunkler, mächtiger und schärfer abgegrenzt. Die 
Lagen können auskeilen, oder zwei von ihnen können sich zu einer vereinigen. 
Wenige, linsenförmige Einschlüsse aus Quarz, Klinozoisit, Titanit, Glimmer 
und Mikroklin wurden in diesem dunklen Marmor beobachtet. Am Kontakt 
wird der Marmor reich an diesen Silikaten sowie an Diopsid und Erz. 

. Schiefriger Biotitgneis. Er enthält viele Quarz- und Pegmatitlinsen und ist 
stark deformiert; der Biotit ist teilweise chloritisiert oder feinschuppig; der 
Oligoklas-Andesin erscheint zoisitisiert oder verglimmert; auch Epidot ist vor- 
handen; der Quarz tritt zurück. Seine an den Marmor 4 angrenzende, 5—30 cm 
breite Partie ist massig und grünlich und führt manchmal Pseudotachylit- 
gänge, während er gegen SE besser erhalten und nur mechanisch deformiert 
zu sein scheint. In der Nähe des Marmors treten häufig auch basischer Plagio- 
klas und Mikroklin auf. An der Basis des Aufschlusses bildet dieser Gneis einen 
nach SE vorspringenden, 1,5 m langen und 1,2 m hohen Höcker, der vom 
Marmor 5 überlappt wird. Eine oft fehlende, meist 1 mm dicke, grünlichgraue 
Silikatschicht kennzeichnet den SE-Kontakt und weist hie und da bis 1 cm 
grosse, in den Marmor hervorragende Knollen auf (Tafel V, Fig. 10). Sie besteht 
aus teilweise verglimmertem, basischem Plagioklas, Muskovit, Aktinolith, 
Klinozoisit, Titanit, Quarz und reliktischem Diopsid. 

. Weisser, grobkörniger Marmor mit unscharf abgegrenzten, grau, bräunlich, 
violett oder rosa gefärbten Bändern. Sein Kontakt mit dem Gneis 5 ist sehr 
scharf, rein tektonisch (Tafel V, Fig. 10) und umschliesst knickartig den Gneis- 
höcker. Die Marmorschieferung folgt hier der unregelmässigen Kontaktfläche, 
nimmt aber nach SE die übliche, durchgehend steile Stellung wieder ein. Der 
Marmor zeigt eine Deformation besonders in der Nähe der Kontakte, wo das 
Karbonat eine Mylonitmasse mit verschuppten Porphyroklasten bildet. 


or 


NW 


DJ Marmor 


5m 


Mylonitmarmor 


‘ig. 3. Detailprofil durch das Marmorvorkommen der Alpe Marsciei. 
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7. Im SE folgt wieder der geschieferte Biotitgneis. Er enthält viele Pegmatite | 
und Quarzlinsen sowie unregelmässige Einschlüsse von Marmor und Kalk-| 
silikaten. In der Nähe des Marmors ist er deformiert und teilweise chloritisiert. 


Im Bachbett des Rio Pogallo finden sich viele Gerölle und Blöcke aus 
Marmor und Kalksilikatfels. Ihr Mineralreichtum fällt auf; es treten 
grüner, hedenbergitischer Diopsid, Skapolith, Klinozoisit, rosabrauner 
Granat, Mikroklin, Plagioklas, Quarz, Grammatit, Titanit, Magnetkies, 
Magnetit, Albit etc. auf. 


7. Alpe Belmello 


(21) Auf der Alpe Belmello ragt aus den Moränen ein interessanter 
Aufschluss hervor, welcher sich etwa 30 m weit verfolgen lässt. Er be- 
steht aus einem fast 5m mächtigen, mittel- bis grobkörnigen, schnee- 
weissen Marmor, in dem sowohl phlogopit- und aktinolithreiche Schichten 
als auch konkordante Amphibolitlagen sichtbar sind. Der Phlogopit 
bildet bis 7 mm breite und 2 mm dicke, grünlichbraune Paketchen, der 
Aktinolith bis 1 cm lange Stengel. Die Amphibolitlagen sind 3—6 mm 
dick, können linsenförmig oder boudinartig bis 3 cm mächtig anschwellen 
und weisen in ihrem Innern eine grünlichschwarze Farbe (Hornblende) 
mit hellen Schlieren, randlich eine graugrüne Kontaktzone (Diopsid) 
auf. Sie werden auf beiden Seiten von zwei Marmorbändern begleitet 
(Fig. 4): das innere Band ist 2—3 cm dick, grau gefärbt und grobkörniger 
als der übliche Marmor; er führt Grammatit, Phlogopit, Kalifeldspat, 
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SR : 
0°20 00 0° 49.00 00,98 
< © 0 09,900 0 5 


grauer Marmor 


Amphibolitlage 
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Fig. 4. Boudinierte Amphibolitlage im Marmor der Alpe Belmello. 
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Quarz und Titanit. Das äussere Band ist 3—8 cm mächtig, leicht rosa 
bis bräunlich gefärbt, ärmer an Silikaten und geht sehr unscharf in den 
weissen Marmor über. Die Mächtigkeit beider Bänder scheint von der 
Dicke der Amphibolitlage wenig abhängig zu sein. Auch sehr dünne 
Lagen haben fast ebenso dicke Bänder hervorgerufen. 

Südöstlich dieses Marmors schliesst ein Gneisquarzit bis Epidot- 
Mikroklingneis an; seine Mächtigkeit beträgt ungefähr 4 m, und er führt 
auch Titanit, Skapolith, Muskovit, Erz, Plagioklas und Klinozoisit. 
Viele hellere Quarzgänge und -schlieren, in denen der Quarz grosse, 
stark undulöse, ineinander verzahnte Körner bildet, durchsetzen dieses 
Gestein. Auf einer 2—3 m breiten, an den Marmor grenzenden Zone 
befinden sich viele Barytlagen, welche ungleich dick sind, bisweilen 
linsenförmig änschwellen und höchstens 5 em mächtig werden. Mit 
scharfen Kontakten verlaufen sie konkordant, hie und da aber diskor- 
dant. Am von Schutt verdeckten Kontakt mit dem Marmor steht eine 
durch die Verwitterung isolierte, ca. 10 cm mächtige Barytlage an. Es 
wurden ebenfalls dünne Barytschlieren und -gänge beobachtet, die auch 
in die Quarzgänge eindringen. Der Baryt ist weiss, sehr grobkörnig; 
seine xenomorphen Körner können eine Grösse von 2cm erreichen. 
Baryt kann mehr als 95% der Lage oder des Ganges bilden; der Rest 
besteht aus Silikaten (hauptsächlich Muskovit) und Eisenoxyden. Im 
Bereich der Baryteinlagerungen wird der Kalifeldspat des Gneisquarzites 
teilweise durch Hyalophan ersetzt. Felsartig ausgebildete Partien be- 
stehen hier aus Epidot, Hyalophan und wenig Quarz, Muskovit, Akti- 
nolith und Baryt. 


8. Velina 


(22) Von Velina aus ziehen gegen NNE ein paar schmale, nicht kon- 
tinuierliche Züge von sehr unreinen, grauen Silikatmarmoren; sie ent- 
halten sowohl wenige mm bis Im mächtige, dunkle, kalkähnliche La- 
gen als auch Kalksilikatfels-, Biotitgneis- und Amphibolitlagen. Am 
Punkt, wo der nach Alpe Vota führende Fussweg den Bach der Val 
Velina überquert, erreichen sie eine Mächtigkeit von rund 40 m. Manch- 
mal zeigen sie eine starke Fältelung. Seltener sind reine, weisse oder 
bräunliche Marmore vorhanden. Zwischen Velina und der Ponte di 
Velina am Rio Val Grande stehen einige Diopsid- oder Strahlstein- 
Diopsidfelse an. Der Diopsid bildet hellgraue bis griinlichgraue, ver- 
schieden grosse Kristalle. Neben den kleinkörnigen Aggregaten wurden 
viele einige cm grosse oder sogar 8 cm lange und 3 cm breite Prismen 
gefunden. Es gibt reine Diopsidpartien, oft aber ist auch viel hellgrüner 
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Strahlstein dabei, der die Ränder der Diopsidpartien besetzt. Weitere 
Bestandteile dieser Felse sind Titanit, Chlorit, Apatit, Karbonat und 
basischer Plagioklas. Ein Block setzt sich aus sehr grobkristallinem, 
kompaktem und massigem Aktinolith-Diopsidfels zusammen, in dem 
sowohl Nester aus grauem, grobkörnigem, phlogopitführendem Marmor 
als auch feingeschichtete Gneisschlieren eingeschlossen sind. Die beiden 
letzteren Gesteine scheinen Relikte einer Auflösung durch den Diopsid- 
fels darzustellen (Fig. 5). 


Aktinolith-Diopsidfels 


grobkörniger, grauer, phlogopitführender Marmor 


Biotitgneis 


[aa 
nre 


Fig. 5. Kalksilikatfels bei Velina mit reliktischen Einschlüssen von Biotitgneis 
und Marmor. 


C. Gebiet von Candoglia (23—26) 


Hier sind die Marmore und Kalksilikatfelse am meisten verbreitet. 
Sie sind am steilen Berghang östlich des Dorfes Candoglia längs der 
kurvenreichen Strasse und am schönsten in den dortigen Marmorbrüchen 
aufgeschlossen. 

Die Marmorbrüche sind teils verlassen, teils werden sie immer noch 
ausgebeutet. Abbau von Marmor hat hier schon vor mehreren Jahr- 
hunderten begonnen. Heute gehören die Brüche der Verwaltung des 
Mailänder Domes; sie haben den berühmten rosa und weissen Marmor 
für den Bau dieses Domes und anderer Bauwerke geliefert. Ausserdem 
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sind sie durch ihren grossen Mineralreichtum und ihre interessanten 
Mineralparagenesen schon längst bekannt. 

Wie aus der beigegebenen geologischen Kartenskizze ersichtlich ist, 
begegnet man in diesem Gebiet vielen linsenförmig anschwellenden 
Zügen, die in den Biotitgneisen parallel dem Verlauf der Kinzigitzone 
eingeschaltet sind. Bei Candoglia verschwinden sie unter die Alluvionen 
des Tosatales und tauchen oberhalb Ornavasso auf der anderen Talflanke 
wieder auf. 

Die Gesteine, die diese Züge aufbauen, sind weiss, rosa, grau und 
graugrün gefärbte Marmore, Silikatmarmore, Dolomitmarmore, Kalk- 
silikatfelse und barythaltige Marmore. Auffallend ist ihr Reichtum an 
Einlagerungen von Amphibolit, Baryt oder Erz. Gneisquarzite bis quarz- 
reiche Gneise sind in der Regel mit ihnen verknüpft. 

Im SE sind die Züge mächtiger, aber einerseits ärmer an reinen Mar- 
moren, andererseits eng mit Biotitgneisen wechsellagernd; im NW sind 
sie hingegen reich an reinen Marmoren, folglich abbauwürdig, und hier 
befinden sich die Brüche, die wunderschön aufgeschlossene Profile zeigen. 

Der oberste, auf 950 m Höhe liegende, verlassene Bruch heisst Cava 
Mergozzoni (23) und zeigt eine axial nach NE fallende und leicht gegen 
NW überkippte Antiklinale (siehe Profil). Tiefer liegt die Cava Cornovo 
(24), deren Marmor heute abgebaut wird. Leicht erkennt man hier eine 
schwach gegen NW überkippte und ebenfalls nach NE abtauchende 
Synklinale und beiderseits je eine kleine Antiklinale (Tafel VI, Fig. 11). 
An der Bergstrasse, und zwar nicht weit von ihrem Ende, liegt ein klei- 
ner, verlassener Marmorbruch (25) mit vertikal gestellten Schichten, die 
sich gegen NE fortsetzen und bei den Hütten östlich der Cava Mergoz- 
zoni auskeilen. Gegen SW, den steilen Hang hinab, werden sie mächtiger 
und können immer mit mehr oder weniger vertikal gestellten Schichten 
durch die verlassene Cava Carettone und die Cava Madre (26) weit 
hinunter verfolgt werden. In der Cava Madre wird immer noch Marmor 
unter Tag abgebaut. 

In all diesen Brüchen konnte ich die gleiche Gesteinsfolge feststellen ; 
sie baut sich aus drei Zonen auf: 

1. Die mächtigere Zone besteht aus einem weiss, rosa und grau ge- 
bänderten Kalzitmarmor, dessen Mächtigkeit von 7 m bis 32 m schwankt 
und der im folgenden Hauptmarmor genannt sei. Viele Amphibolitgänge 
unterbrechen die Eintönigkeit dieses Marmors. 

2. In den unteren Brüchen folgt nordwestlich eine 1—6 m mächtige, 
vom Hauptmarmor unscharf und unregelmässig abgegrenzte Zone aus 
partienweise eisenschüssigem Dolomit- bis Kalzitmarmor, der viele Mg- 
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Silikate führt und als Nebenmarmor bezeichnet sei. In der Synklinale der | 
Cava Cornovo ummantelt diese Zone den Hauptmarmor; in der Anti- 
klinale der Cava Mergozzoni befindet sie sich jedoch im Kern. Viele 
Kalksilikatfelse treten an ihrem Kontakt mit der folgenden Zone 3 auf. 

3. Eine 3—20 m mächtige Serie aus Mikroklin-Gneisquarzit mit 
Quarzitgneis- und Biotitgneiseinlagerungen schliesst sich auf beiden 
Seiten des Marmorkomplexes an. Sie geht allmählich nach aussen in 
den grobblättrigen Biotitgneis der Kinzigitzone über. 

Wie aus dem tektonischen Bild in den Brüchen und aus der gegen- 
seitigen Lage der eben beschriebenen Zonen zu schliessen ist (siehe Profil), 
taucht die SE-Flanke der Antiklinale der Cava Mergozzoni in die Tiefe 
und erscheint wieder in der nordwestlichen kleinen Antiklinale der Cava 
Cornovo. Die südöstliche kleine Antiklinale des gleichen Bruches war 
durch eine abgetragene Antiklinale mit den steilen Schichten des kleinen, 
verlassenen Bruches verbunden, die sich, immer steil bleibend, durch die 
Cava Carettone und die Cava Madre bis in die Nähe von Candoglia fort- 
setzen. Eine genaue Beschreibung der wichtigsten Marmorbrüche folgt: 


Cava Mergozzoni 


(23) Der Marmor in diesem Bruch bildet, wie erwähnt, eine nach 
NE abtauchende, spitze Antiklinale. Im NW und SE grenzt er an eine 
Serie aus wechsellagernden Kalifeldspat-Quarziten, Biotitgneisen und. 
ihren intermediären Typen. Gegen NE überwiegt ein heller Gneisquarzit, 
der in der Nähe des Marmors einige dünne, konkordante Barytlagen 
enthält, von denen eine 7—10 cm dick ist und viele Silikatmineralien 
führt. Am Kontakt mit dem Marmor verläuft oft eine bis 15 cm dicke 
Schicht aus Klinozoisit-Quarz-Mikroklinfels. 

Der Hauptmarmor ist grobkörnig, weiss bis grauweiss oder rosa 
gefärbt und enthält viele Amphibolitgänge. Der an diese angrenzende 
Marmor hat eine graue Farbe, die, wenn man sich vom Amphibolit ent- 
fernt, allmählich durch die rosa Farbe abgelöst wird. Noch weiter davon 
geht die rosa Farbe in weiss über. In grossen Bereichen, wo keine Amphi- 
bolite und grauen Marmore anwesend sind, bleibt die Rosafärbung aus. 
Die Mächtigkeit dieses Marmors in der NW-Flanke erreicht 13 m, wäh- 
rend sie in der SE-Flanke etwas herabgesetzt wird. Als Mineralkompo- 
nenten sind, ausser dem Kalzit, in kleinen Mengen Feldspäte, Quarz, 
Erz, Muskovit, Titanit, Baryt etc. enthalten. Die Amphibolite zeigen 
verschiedene Formen. Sie bilden konkordante oder diskordante, ver- 
zweigte Gänge und unregelmässige Nester. Viele davon besitzen eine 
deutliche, andere aber nur eine schwach ausgebildete Kontaktzone. 


Marmore und Kalksilikatfelse der Zone Ivrea-Verbano 185 


Ferner enthält dieser Marmor viele Barytlagen, Quarzgänge oder dünne 
Quarzlagen und viel Erz. Die Barytlagen sind bis 10 cm dick und immer 
an den Rand des Marmors gebunden. Das Erz (hauptsächlich Pyrit) 
ist in den Schichtflächen angehäuft oder diffus verteilt. Oft sieht man 
in der Nähe der Amphibolite viel Erz. 

Gegen den Kern der Antiklinale folgt unscharf vom Hauptmarmor 
abgegrenzt der Nebenmarmor. Er ist 1—3 m mächtig, grobkörnig, weiss 
bis grau gefärbt und zeigt hie und da dunklere, feinkörnige Schlieren ; 
er besteht in wechselnden Mengen aus Dolomit und Kalzit und führt 
viel Diopsid, Phlogopit, Forsterit und Baryt. Sowohl phlogopitreiche 
Lagen als auch Linsen, Lagen und unregelmässige Nester aus Quarz 
und Kalksilikatfels sind enthalten und werden gegen den Gneisquarzit 
häufiger. Viele graugrüne, bis 4 cm lange Strahlsteinprismen treten be- 
sonders in Bruchrissen angehäuft auf. Partienweise gibt es viel Erz, 
hauptsächlich Magnetit, der auch Adern bildet. Schmale Barytlagen 
sind ebenfalls enthalten. 

Dass der Nebenmarmor zum grossen Teil stark dolomitisch und 
eisenhaltig ist, zeigt sich durch das schwache oder das Fehlen von Auf- 
brausen in verdünnter HCl und durch eine rostige, dunkelbraune An- 
witterungsfarbe. Häufig sieht man Gänge, Lagen, Stöcke und Linsen 
aus diesem kalzitarmen Marmor, die sich durch die eben erwähnte An- 
witterungsfarbe vom umgebenden Marmor abheben. 

Den Kern der Antiklinale besetzt der viele Kalksilikate führende 
Kalifeldspat-Quarzitgneis, der mit Biotitgneisen und Gneisquarziten 
wechsellagert. 


Cava Cornovo 


(24) Die durch den Abbau des Marmors mit Drahtsäge entstandenen, 
glatten und ebenen Flächen des Bruches geben wunderschöne Profile, 
und zwar sowohl vertikale, senkrecht dem Verlauf des Marmorzuges 
gestellte, als auch horizontale Profile. So erkennt man leicht die schon 
beschriebene Faltenstruktur (Tafel VI, Fig. 11). In der unteren Partie 
des Aufschlusses ist nur die Synklinale vorhanden; in der obersten, wo 
die höher liegenden Schichten des Hauptmarmors mehrfach zusammen- 
gestaucht und verfaltet wurden, sind alle drei Strukturelemente auf 
einer horizontal gesägten Marmorfläche ausgezeichnet abgebildet. Die 
Faltenachsen fallen, wie sonst üblich nach NE,; kleine Verwerfungen 
sind hie und da bemerkbar. 

Auch hier finden sich die gleichen Gesteinstypen: die Gneisquarzite 
und quarzreichen Gneise, die die Synklinale umschliessen, sind wieder 
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sehr kalifeldspatreich. Einschlüsse mit viel Mikroklin und Diopsid aber | 
wenig Quarz wurden in der Nähe des Kontaktes mit dem Marmor be- 
obachtet. 

Zwischen diesen Gesteinen und dem Marmor sind Kalksilikatfelse 
eingeschaltet; sie können eine bis 1 m breite Zone ausmachen und sind 
hauptsächlich Diopsidfelse mit viel basischem Plagioklas und Kalıfeld- 
spat, wie auch Zoisit, Titanit und Karbonat. 

Anschliessend kommt der graue Nebenmarmor, der vorwiegend dolo- 
mitisch ist. Seine Mächtigkeit beträgt ca. 7m auf der NW-Flanke und 
ca. 3m auf der SE-Flanke. Er ist sehr grobkörnig und enthält einige cm 
dicke, hellere Lagen oder Schlieren aus Kalzitmarmor. Partienweise ist 
er rostig braun angewittert oder in eine limonitartige Masse verwandelt. 
Viele Schlieren von Diopsid-Hedenbergit, Strahlstein und Phlogopit sind 
in ihm enthalten. In manchen Partien wurden zudem viel Forsterit, in 
anderen Eisenerz oder Baryt in dünnen Lagen und Schlieren beobachtet. 
Die Trennungsfläche zwischen dem Dolomit- und dem Hauptmarmor 
ist manchmal scharf, aber uneben. 

Der Hauptmarmor, der den Kern der Synklinale besetzt, ist ähnlich 
ausgebildet wie in der Cava Mergozzoni. Seine horizontale Mächtigkeit 
beträgt 25 m unten und 40 m oben. Ausser dem Kalzit führt er Phlogopit, 
Chlorit, Strahlstein, Diopsid, Epidot, Titanit, Quarz, Feldspäte, Erz 
und Baryt. 

Auffallend ist der Reichtum an Amphibolitgängen, die meistens kon- 
kordant und mitgefaltet, seltener diskordant sind. Sie sind oft boudiniert, 
gefältelt oder zerrissen (Tafel VII, Fig. 12) und können eine Mächtigkeit 
von 15 cm erreichen. Verwerfungen haben sie manchmal gestört, wobei 
die Bruchflächen oft parallel geordnet sind. 

Einige Amphibolitgänge scheinen stark verdrängt zu sein. Es gibt 
bis 20 cm breite, graue Marmorzonen, in denen der Amphibolit entweder 
reliktisch in grossen, vereinzelten oder Schlieren und Nester bildenden, 
grünen Silikaten (hauptsächlich Hornblende, Phlogopit und Chlorit) 
geblieben oder gänzlich verschwunden ist. Es scheint, dass diese Ver- 
drängung später stattfand als die graue und rosa Verfärbung des Mar- 
mors; denn direkt am reliktischen Amphibolit hat sich das Karbonat 
sehr grob rekristallisiert, führt reichlich Phlogopit, Hornblende und 
Chlorit, ist teilweise dolomitisiert und weist eine hellere Farbe auf als 
der zuerst rekristallisierte graue Marmor. Letzterer bleibt oft als ein 
schmaler Streifen am Rand des hellgrauen Marmors übrig (Fig. 6). 

Das Erz bildet Gänge, die oft anschwellen und bis 80x 40 X 30 em 
grosse Stöcke aufweisen können; es besteht vorwiegend aus Magnetit. 
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grob rekristallisierter 
hellgrauer Marmor 


grauer Marmor 


rosa Marmor 


reliktischer Amphibolit 


40cm 


Fig. 6. Nach der Rekristallisation des grauen und des rosa Marmors erfolgte später 
eine Verdrängung des Amphibolites und eine erneute, gröbere Rekristallisation 
des angrenzenden Karbonates. Candoglia. 


Pyrit und Magnetkies sind ebenfalls in grossen Mengen vorhanden; diese 


_ Sulfide treten oftmals in bis 15 cm grossen Aggregaten auf, die sich in- 


nerhalb oder an den Rändern der Magnetitgänge befinden. Karbonate 
und Silikate, seltener Baryt sind den Erzen beigemischt. Die Silikate 
(hauptsächlich Aktinolith, Chlorit und Phlogopit) sind schlierig oder 
unregelmässig in den Gängen verteilt. Häufig rückt das Erz in kleinen 
Körnern oder Aggregaten in den benachbarten Marmor vor, so dass 
es keine scharfen Grenzen zwischen den Gängen und dem Marmor gibt. 
Das Karbonat ist am Rand der Erzgänge durch Rekristallisation sehr 
grobkörnig und wittert dunkelbraun an. Im Gegensatz zu den Am- 
phiboliteinlagerungen haben die Erzgänge keine oder nur selten eine 
schwache rosa Färbung des Marmors hervorgerufen. 


Kleiner Marmorbruch 


(25) Der Nebenmarmor erreicht hier eine Mächtigkeit von 6,5 m. 
Auf einer 2,5 m breiten, an die nördlichen Gneisquarzite angrenzenden 
Zone ist er in eine erdige, gelbliche Masse verwittert, in der nur einzelne, 
graue, silikatreiche Kalzitmarmorbänke unversehrt geblieben sind. Die 
Silikate sind hauptsächlich durch Aktinolith, Forsterit und Diopsid 
vertreten. Auch schmale Dolomitschlieren wurden beobachtet. Die übrige 
Zone ist auch eisenhaltig, aber nur oberflächlich braun verwittert; sie 
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ist lagenweise reich an Dolomit oder an Silikaten wie Phlogopit, Aktino-} 
lith, Chlorit ete. Magnetit ist ebenfalls in eigenen Lagen angereichert. 

Der Hauptmarmor ist ca. 12 m mächtig und weist fast die gleichen) 
Kennzeichen auf wie in der Cava Cornovo; er ist aber hier ärmer an 
Magnetitgängen und reicher an Quarz. In Scherflächen wurden klein-| 
körniges Karbonat, viel Pyrit und wenig Magnetit wie auch Baryt in 
Lagen, Schlieren und Nestern beobachtet. Die Amphibolitgänge sind 
sehr erzreich ; einige von ihnen besitzen keine deutliche Kontaktzone und 
haben keine rosa, sondern nur graue Färbung des Marmors hervorgerufen, 

Ein 1—3 cm dicker Aplitgang durchsetzt diskordant den Haupt- 
marmor (Tafel VII, Fig. 13); er ist kleinkörnig und besteht aus Quarz, 
Mikroklin und saurem Plagioklas. Eine konkordante Barytlage wird 
von diesem Aplit durchschlagen. An der Schnittstelle hat eine beachtliche 
Erzausscheidung stattgefunden und sich reichlich Hyalophan gebildet. 
Das Erz ist vorwiegend durch Hämatit, weniger durch Pyrit, Magnetit 
und Limonit vertreten. 

Gegen den SE-Kontakt wird der Marmor auf einer ca. 2,5 m breiten 
Zone weiss, feingeschichtet und feinkörnig bis dicht; in den dichten 
Partien machen sich grössere Karbonatkörner makroskopisch bemerk- 
bar. Unter dem Mikroskop erweist sich, dass das Karbonat dieser Zone 
stark zertrümmert oder mylonitisiert ist und dass die grösseren Karbonat- 
körner Porphyroklasten darstellen. Der Marmor hat also hier eine Durch- 
bewegung erlitten. 


Im SE grenzt der Hauptmarmor nochmals an einen Gneisquarzit, 
der am Kontakt von einem Quarzstock durchsetzt wird. Zwischen dem 
letzteren und dem Marmor hat sich eine fast 8 em dicke Schicht von 
Kalksilikatfels gebildet, der grösstenteils aus Epidot wie auch aus Ti- 
tanit, Alkalifeldspat, reliktischem Diopsid, Granat etc. besteht. 


Cava Madre 


(26) Die steilstehende Serie des kleinen, verlassenen Marmorbruches 
setzt sich in unverändertem tektonischen Bild durch die Cava Carettone 
in diesen Marmorbruch fort. Nur die Mächtigkeit des Karbonatgesteins- 
körpers variiert stark, indem sie nach dem Anschwellen in der Cava 
Carettone in der obersten Partie der Cava Madre 15m und in der un- 
tersten auf mehr als 30 m ansteigt. 

Ein grosser, im Hauptmarmor geöffneter Stollen, in dem die schönen 
Marmorarten gewonnen werden, bietet an seinen Wänden sehr günstige 
Gelegenheit zum Studium sowohl der Gesteinsvarietäten als auch der 
Amphibolitgänge, ihrer Kontakterscheinungen und ihrer Vererzung. 
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Der Hauptmarmor, der sonst ähnlich ist wie in den anderen Brüchen, 
unterscheidet sich hier dadurch, dass er reicher an Amphibolitgängen 
ist und dass letztere eine Mächtigkeit von mehr als 20 cm erreichen. 
Neben den konkordanten ist noch die grosse Menge der diskordanten 
Gänge, die sich in alle Richtungen hinziehen, auffällig. 

Man kann unschwer zwei morphologisch verschiedene Gruppen 
von Amphibolitgängen erkennen: die erste Gruppe umfasst die älteren 
Gänge, die mit dem Marmor verfaltet sind; diese sind entweder gefältelt 
oder schwellen boudin- bis stockartig an; oft sind sie durch Verwerfun- 
gen gestört (Fig. 7). Ihre Randzonen sind in eine diopsidreiche, deutlich 
durch die hellere Farbe unterscheidbare Kontaktzone umgewandelt. Die 
Diopsidisierung hat manchmal auch innerhalb des Amphibolits schlierig 
eingegriffen. 


— rosa Marmor 


junger Amphibolitgang 


Silikatlagen 


grauer Marmor 


alter Amphibolitgang 


1m N Verwerfung 


Fig. 7. Konkordante, alte Amphibolitlage und jüngerer diskordanter Amphibolit- 
gang. Candoglia. 


Der zweiten Gruppe gehören jüngere Gänge an, deren Grenzflächen 
im allgemeinen eben sind und zumeist parallel zueinander verlaufen; 
es gibt jedoch auch rasch auskeilende Gänge. Ihre Mächtigkeit ist durch- 
schnittlich grösser als jene der ersten Gruppe. Ferner unterscheiden sich 
diese jüngeren Gänge durch ihr häufigeres diskordantes Verlaufen und 
ihre wenig deutliche, meistens schmale Kontaktzone, die vorwiegend aus 
verblasster Hornblende besteht. 

Die Amphibolitgänge bestehen aus Hornblende, Feldspäten, Epidot, 
Titanit, Erz und Apatit. Die älteren Gänge führen dazu blassgrünen 
Pyroxen und basischen Plagioklas; ihre Kontaktzonen sind reich an 
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Pyroxen, Epidot, Aktinolith und basischem Plagioklas. Bei den dickeren 
Gängen tritt auch reichlich Biotit auf, der jedoch in der Nähe des Mar- | 
mors rasch verschwindet. Auf diese Unverträglichkeit des Biotits mit 
dem Marmor kann die völlige Abwesenheit dieses Minerals in den dünne- 
ren Gängen zurückgeführt werden. | 

Die Erzeinlagerungen sind wie in der Cava Cornovo als Magnetit- | 
gänge ausgebildet, die unregelmässig oder verästelt sein und partienweise 
viele Sulfide oder dunkelgrüne Silikate enthalten können. Manchmal 
bilden sie die Enden dünner Amphibolitgänge. 

Die Amphibolit- und Erzgänge haben eine weitläufige Re- und Um- 
kristallisation des umgebenden Marmors hervorgerufen. Dieser Marmor 
ist hellgrau bis grauweiss, sehr grobkörnig und partienweise dolomit-, 
baryt-, erz- und silikatreich. Die Silikate sind durch grünen Pyroxen, 
Aktinolith, Phlogopit, Granat, Quarz u.a. vertreten und ordnen sich 
oft in Schlieren und dünnen Lagen, die sich parallel dem Verlauf der 
Marmorschieferung legen (Fig. 7). 

Auf seiner NW-Seite wird der Hauptmarmor von der ca. 4 m mächtigen 
Serie des Nebenmarmors begleitet. Dieser ist partienweise limonitfarbig 
und enthält Kalksilikatfels- und Amphibolitgänge. Die Dolomitmarmor- 
partien sind kompakt, hellgrau und grobkornig; sie führen viel Phlogopit. 
Die Silikatmarmorpartien sind reich an Kalzit, Diopsid, Skapolith und 
basischem Plagioklas, wie auch an kleineren Mengen von Strahlstein 
und Titanit. Einige schlierige bis linsenförmige, dunkel getüpfelte Kalzit- 
marmorpartien führen viel Serpentin, seltener Phlogopit und reliktische 
Forsteritkörner. 

Im SE ist der Kontakt zwischen dem Marmor und dem Nebengestein 
nicht scharf. Auf einer fast 2m breiten Zone wechsellagern quarz- und 
silikatreiche Marmore mit kalzitreichen Quarziten. 

Die den Marmorkomplex umschliessenden quarzreichen Gesteine füh- 
ren partienweise bis 80% Quarz, ferner Kalifeldspat, Klinozoisit, Musko- 
vit, Titanit und basischen Plagioklas. 


2. MINERALOGISCHER TEIL 


Im folgenden wird eine Beschreibung der Mineralien gegeben, welche 
in den untersuchten Gesteinen vorkommen. Über die Mineralzusammen- 
setzung der Marmore und Kalksilikatfelse geben die Tabellen 4 und 5 
Auskunft. Die Prozentzahlen wurden schätzungsweise auf Grund der 
Untersuchung von 280 Dünnschliffen ermittelt. 
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A. Karbonate 


Diese mengenmässig wichtigsten Bestandteile sind durch Kalzit und 
Dolomit vertreten, von denen der erste das weitaus häufigste Mineral ist. 
Beide Karbonatarten zeigen keine Kristallformen; denn die Gesteine 
besitzen immer eine granoblastische, verzahntkörnige oder kataklastische 
Struktur. Die Korngrösse beträgt gewöhnlich einige mm. In den sehr 
groben, rekristallisierten Marmorvarietäten von Candoglia wurden bis 


| 3 em grosse Spaltrhomboeder beobachtet. 


Die Karbonatkörner sind in der Regel sehr stark zwillingslamelliert, 


| wobei sehr oft drei Lamellensysteme im gleichen Korn vorkommen 
| können; das eine System ist bisweilen deutlicher entwickelt als die zwei 


| übrigen, und die Lamellen sind dann mehr oder weniger gut in die S- 


Flächen eingeregelt. In den Lamellen und den Spaltrissen findet sich 


viel Erzstaub, was das Korn unter dem Mikroskop überaus trüb machen 
kann. 

Fast immer zeigen die Karbonate Anzeichen einer mechanischen Be- 
anspruchung, indem ausser den Zwillingslamellen, die oft einfach oder 
sogar S-förmig gebogen sind, auch undulöse Auslöschung, Kornrand- 


| zertrimmerung, Verschuppung, Zerkleinerung bis völlige Zerreibung der 


- Körner auftreten. Die undulöse Auslöschung erzeugt manchmal eine 


anomale Zweiachsigkeit, bei der 2V, bis auf 15° steigen kann. 

Wird das Gestein mechanisch durchbewegt, so setzt eine Kleinkorn- 
bildung zunächst an den Kornrändern und in den Zwillingslamellen ein. 
Durch stärkere Kataklase entsteht eine feinkörnige Masse, in der häufig 


Silikat-, seltener Karbonatporphyroklasten vorhanden sind. Letztere 


nehmen gerne eine spindelige Form an; die Längsachsen dieser Spindeln 
sowie die Zwillingslamellen sind in die Scherflächen eingeregelt. 

Die Karbonate verdrängen alle anderen Mineralien und rekristalli- 
sieren gerne, besonders in der Nähe eingelagerter Amphibolite und 
Kalksilikatfelse. Karbonatporphyroblasten wurden in manchen Mylonit- 
marmoren beobachtet. Das rekristallisierte Karbonat ist durch seine 


"Klarheit, schwache Lamellierung und das Fehlen von Kornrandverzah- 


nung gekennzeichnet. 

Während der Kalzit in allen Vorkommen anwesend ist, wurde der 
Dolomit nur in wenigen festgestellt: in den Marmoren von San Michele 
(1), Valle del Sacro Monte (7) und Monte Cotto (13) sind wenige, schnee- 
weisse, grobkörnige Lagen eingeschaltet, welche als Hauptgemengteil 
Dolomit enthalten. Häufiger tritt dieses Mineral im Marmor des Rio 
Cannobino (14) auf, wo es in den grobkörnigen, hellgrauen Lagen 2, 3 
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und 4 angereichert ist. Am reichlichsten aber trifft man den Dolomit | 
im Nebenmarmor von Candoglia; in diesem gibt es oft ausgedehnte | 
Partien, die vorwiegend aus Dolomit bestehen. Die Dolomitmarmore 
sind auch hier hellgrau, zeigen aber häufig eine gelbliche bis braune An- 
witterungsfarbe, welche auf einen erheblichen Eisengehalt zurückzu- 
führen ist. 

Die Bestimmung beider Karbonate erfolgte durch Ermittlung des 
spezifischen Gewichtes und des Brechungsindexes n, in Na-Licht sowie 
durch eine chemische Analyse und durch Anwendung von Differential- 
färbmethoden. 

Die Resultate der an Körnern durchgeführten Bestimmung des spe- 
zifischen Gewichtes und des Brechungsindexes sind in der folgenden 
Tabelle 1 dargestellt: 


Tabelle 1 
Gesteine, denen die : 
ges Lokalitat Körner entnommen d mar 
Nr. Na-Licht 
wurden 
Pa 98 a Candoglia weisser Marmor 2,72 1,658 
(Hauptmarmor) 
Pa 291 Rio Cannobino hellgrauer Marmor 2,89 1,680 
(Lage 4) 
Pa 42n Cava Madre hellgrauer Marmor 2,89 1,680 
(Nebenmarmor) 
Pa 44 p Cava Cornovo braungrauer Marmor 2,91 1,682 
(Nebenmarmor) 


Dem Diagramm von KENNEDY (1947) entnimmt man folgendes: 
Probe Pa 98a ist reiner Kalzit, Proben Pa 29i und 42n sind reiner 
Dolomit, Probe Pa 44p ist eisenhaltiger Dolomit mit einem Mischungs- 
verhältnis 92,7% CaMg(CO,), (reiner Dolomit) und 7,3% CaFe(CO,), 
(Ferrodolomit). 

Die chemische Analyse der Marmorprobe Pa 93d, die aus dem nord- 
westlichen Nebenmarmor der Cava Cornovo stammt, ergab durch Be- 
rechnung (vgl. Tab. 7 auf Seite 238) folgende Zusammensetzung: Dolo- 
mit, (Ca(Mg, Fe)(CO;),, 88,3% des Gesteins; Mischungsverhältnis: 
94,3% CaMg(CO,), und 5,7% CaFe(CO,),. 

Der Eisengehalt des Dolomites wurde auch durch die von KIRcH- 
BERG (1940) entwickelte Reaktion nachgewiesen, die zum Erkennen 
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eisenreicher und eisenarmer Ankerite einerseits und reinen Dolomites 
bzw. Kalzites andererseits dient. Zu diesem Zwecke wurden drei kleine 
Proben mit einer ebenen Fläche angesägt und 2 Minuten mit 10% iger, 
wässriger Flussäure geätzt. Die so geätzten Flächen wurden in flies- 
sendem Wasser gründlich gespült und mit einem Tuch getrocknet und 
anschliessend 1 Minute lang mit gelbem Schwefelammonium sulfidiert, 
wobei je nach dem Eisengehalt eine mehr oder weniger kräftige graue 
Farbe der Flächen erschien. Um die Färbung haltbar zu machen wurden 
die Proben hernach 5 Minuten in 10% ige Kupfersulfatlösung getaucht, 
abgewaschen, getrocknet und nochmals 1 Minute in Schwefelammonium 
sulfidiert. Das Versuchsergebnis war folgendes: 


Probe Nr. > Lokalität Befund 
Pa 29i Rio Cannobino keine Farbänderung 
Pa 93d Cava Cornovo schwach grau 
Pa 44 p Cava Cornovo schwach grau, dunkler in den fein- 
körnigen Partien und in den Rissen 


Aus diesen Versuchen kann man schliessen, dass der Dolomit von 
Candoglia einen Gehalt an Ferrodolomit besitzt, der ca. 7,3%, eventuell 
etwas mehr erreichen kann. Ein Ankerit kommt kaum in Frage, weil 
dieser nach SCHOKLITSCH (1935) mehr als 33% Ferrodolomit führen soll. 

Um eine einwandfreie Unterscheidung zwischen dem Kalzit und dem 
Dolomit und die Ermittlung ihrer strukturellen Verschiedenheiten zu 
ermöglichen, wurde die Differentialfärbmethode von RoDGERS (1940) 
auf jene Proben angewandt, bei welchen das schwache oder fehlende 
Aufbrausen in verdiinnter HCl auf Dolomitgehalt hinwies. Ungedeckte 
Dünnschliffe dieser Proben wurden in eine Kupfernitratlösung einge- 
taucht. Nachdem sie etwa 6 Stunden in der Lösung geblieben waren, 
wurden sie, ohne abzuwaschen oder zu trocknen, in eine starke Ammo- 
niaklösung für ein paar Sekunden eingetaucht und dann abgewaschen, 
abgerieben und getrocknet. Nachher wurden sie mit Deckgläsern ver- 
sehen und als Dauerpräparate verwendet. 

Durch das angeführte Verfahren nahm der Kalzit eine kräftig blaue 
Farbe an, während der Dolomit und die Silikate ungefärbt blieben. 

Die Untersuchung solcher differentialgefärbter Dünnschliffe ergab, 
dass der Dolomit seltener und schwächer verzahntkörnig vorkommt 
und dass er gegen die Kataklase weniger empfindlich ist als der Kalzit. 
Gerne bildet der Dolomit grobe und klare Körner, die in kleinkörnigen, 
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trüben, netzartig ausgebildeten Kalzitpartien liegen. Der eisenhaltige} 
Dolomit zerfällt aber leicht in trüben, feinkörnigen Kalzit und Eisen-} 
oxyde. Der Zerfall setzt an den Kornrändern, in den Zwillingslamellen | 
und in den Spaltrissen ein. Wenn Zwillingslamellen häufig sind, entsteht | 
im Kristallkorn ein Gerüst aus diesen Zersetzungsprodukten. Der Zer- 
fall kann von den Balken dieses Gerüstes aus regelmässig in die noch ge- 
sunden Dolomitpartien übergreifen. Das ursprüngliche Korn wird dann 
entweder bis auf wenige kleine, klare, gleich auslöschende Partien oder 
auch vollständig zersetzt. 

Auf diesen von Eisenoxydbildung begleiteten Zerfall ist die häufig 
gelbliche bis braune Farbe und die Entstehung der limonitfarbigen, 
erdigen Massen des Nebenmarmors von Candoglia zurückzuführen. 


B. Silikate 
1. Quarz 


Er ist ein häufiger und fast ständig auftretender Bestandteil der 
Marmore und Kalksilikatgesteine. In den ersteren kann er bis 12%, in 
den letzteren bis 20%, des Gesteins ausmachen. Trotzdem fehlt er in 
manchen Kalksilikatfelsen ganz. 

Quarz kommt entweder als eigentlicher Bestandteil dieser Gesteine 
vor oder bildet unregelmässige, bis 20 cm breit anschwellende konkor- 
dante Lagen und diskordante Gänge. Er ist also teilweise primär sedi- 
mentogen, teilweise jedoch zugeführt. Beide Bildungsarten, in erster 
Linie aber die metasomatische, haben verschiedene chemische Reaktio- 
nen hervorgerufen und zur Entstehung von Silikatmineralien geführt. 

Der Quarz zeigt eine wechselvolle Ausbildung. Die Korngrösse ist 
nicht konstant. Ab und zu steigt sie bis auf 1,5 cm &. In den mechanisch 
schwach deformierten Marmoren gibt es viele, meist kleine Körner, die 
sehr klar sind, eine abgerundete, ovale oder längliche Form besitzen und 
bisweilen hexagonale Prismen aufweisen. Diese Körner sind in der Regel 
vereinzelt im Marmor verstreut und enthalten winzige Einschlüsse von 
Karbonat, Pyroxen, Pistazit etc. Sie gehören dem primären, sedimento- 
genen Mineralbestand an und sind häufig in den Marmoren von Candoglia 
zu finden. 

Häufiger bildet der Quarz unregelmässige, v..wiegend durch Stoff- 
zufuhr entstandene Körner, welche eine mehr oder weniger starke me- 
chanische Deformation zeigen; sie sind oft zweiachsig mit 2Vx—>10° und 
haben undulöse Auslöschung und Felderteilung. In den Mylonitmarmo- 


Marmore und Kalksilikatfelse der Zone Ivrea-Verbano 195 


ren bildet der Quarz trübe, langgestreckte Porphryoklasten, deren 
| Längsachsen meistens mit ng zusammenfallen und parallel den S-Flächen 
‘eingeregelt sind. Manchmal sind die Körner ausgewalzt, was zur Bil- 
dung von Systemen feiner, unscharf begrenzter Streifen führte, die 
stark gekrümmt sein können. An manchen Körnern wurde Böhmsche 
è Streifung beobachtet. Meistens hat aber Quarz in den Mylonitmarmoren 
durch Bruch reagiert und ist grob bis fein zertrümmert, jedoch stets 
i gröber als das Karbonat. 


2. Kalifeldspäte 


Es wurden sowohl Mikroklin als auch Orthoklas festgestellt. Der 
‚erste wiegt stark vor. Beide wurden bei einer Schweretrennung der 
durch HCl-Lésung von Karbonaten befreiten Silikatbestandteile in der 
aktion d<2,72 gefunden. 

| Die beiden Arten können schwer voneinander geschieden werden, 
‘wenn das häufig auftretende, für den Mikroklin typische Spindelkreuz- 
gitter fehlt. Ungegitterter Mikroklin kann unter dem Mikroskop von 
 Orthoklas einzig durch die Auslöschungsschiefe in der Zone |010] unter- 
schieden werden: stets 0° bei Orthoklas, maximal 19° bei Mikroklin. 

Auf dem Drehtisch konnten folgende Daten bestimmt werden: Ortho- 
Alas: 2Vx = 70—78°, Xna = 4—8°, sehr gute Spaltbarkeit parallel (001) 
und gute parallel (010); Z||b. Nach dem Diagramm von TuTTLE (1952) 
ist der Orthoklas mit diesen Werten reich an Na. 

Mikroklin: 2Vx = 79—85°, Zab = 20°, Yac = 18°, Xaa = 17° 30’, sehr 
gute Spaltbarkeit parallel (001) und gute parallel (010). Schnitte maxi- 
maler Doppelbrechung, die neben solchen von Quarz liegen, zeigen 
A = 0,007. Schwache oder kräftige Zonarstruktur mit ziemlich scharf 
begrenzten Zonen ist oft vorhanden; sie kann auch unregelmässig sein 
oder in eine undulöse Auslöschung übergehen. 

Auffallend sind die beim Mikroklin häufig auftretenden Myrmekit- 
bildungen, die vorwiegend zwischen zwei oder drei Mikroklinkörnern, 
oft aber zwischen einem Mikroklinkorn und einem basischen Plagioklas- 
korn oder sogar Pyroxen- oder Karbonatkorn auftreten. Die Myrmekit- 
bildungen weisen ein stärkeres Relief auf als der Mikroklin und ein 
schwächeres als der Plagioklas. Es ist naheliegend, dass bei diesen Bil- 
dungen hauptsächlich Stoffzufuhr eine Rolle gespielt hat. Der Mikroklin 
hat ebenfalls einen hohen Na-Gehalt, wie das die häufigen schnur-, 
ader- bis spindelförmigen Perthite erkennen lassen. 

Während der Orthoklas in ungestörten Marmoren und Gneisquarziten 
auftritt, bevorzugt der Mikroklin die mechanisch stark beanspruchten 
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Gesteine, wie zum Beispiel die mylonitischen Silikatmarmore unterhalb 
der Kirche von Ronco, diejenigen von Fontana Martina, von der Ost4 
wand der Valle di Bordei, von Niva und von Rio Orasso. Er kann dariné 
bis 20% des Gesteins ausmachen, partienweise sogar noch mehr. Die 
die Marmore begleitenden Gneisquarzite und quarzreichen Gneise könneı 
ebenfalls sehr reich an Mikroklin bzw. Orthoklas sein und in Mikroklin 
Gneisquarzite übergehen. Stellenweise steigt der Mikroklingehalt in die 
sen Gesteinen bis auf 50%, wobei man von Mikroklinfelsen sprechen 
darf. Diese Felse führen in der Regel auch viel Quarz und Epidot un 
wurden am NW-Kontakt des Marmors der Cava Mergozzoni und der 
Cava Cornovo wie auch am SE-Kontakt des Marmors der Alpe Bel- 
mello getroffen. In anderen Felsen bildet der Kalifeldspat auch Gänge 
und Nester und scheint die jüngste Bildung darzustellen. Die grobkör- 
nigen, hell gefärbten und schwach oder nicht deformierten sowie die 
Mg-reichen Marmore sind arm an Kalifeldspäten. | 

Manche Amphiboliteinlagerungen enthalten reichlich Kalifeldspat. 
Dieser kann darin fast der einzige leukokrate Gemengteil sein oder zu- 
sammen mit saurem Plagioklas vorkommen. In den Kontaktzonen dieser 
Rinlagerungen wird der Kalifeldspat bisweilen durch Albit ersetzt. 

Die Kalifeldspäte können sehr klar und frisch sein, in vielen Fällen 
aber sind sie trüb oder zeigen deutliche Serizitisierung, Zoisitisierung 
und Epidotisierung. Ab und zu werden sie von Glimmerblättchen durch- 
setzt. Diese Umwandlungen können so weit fortschreiten, dass der Kali- 
feldspat nur noch in Relikten erhalten bleibt. In den dunklen Mylonit- 
und Ultramylonitmarmoren ist der Mikroklin in der Regel sehr klar 
und zeigt nur mechanische Deformation, also undulöse Auslöschung, 
verzahnte Kornränder, Kornrandzertrümmerung oder vollständige Zer- 
kleinerung. Aber auch hier, seltener zwar, kann er stark verglimmert sein. 

Bei der Kornrandzertrümmerung kommt es ab und zu vor, dass die 
Kataklase nur die Myrmekitbildungen angreift. In diesem Fall werden 
die Mikroklinkörner von kleinen, höher lichtbrechenden Körnchen aus 
Plagioklas und Quarz und solchen aus Mikroklin umgeben (Niva). 


3. Plagioklase 


Es treten sowohl saure als auch basische Plagioklase, häufiger abe, 
die Endglieder auf. Feldspäte mit einem An-Gehalt von 40% bis 56% 
wurden nicht beobachtet. Die basischen Plagioklase wiegen über di 
sauren beträchtlich vor. 

Die Plagioklase sind nicht gleichmässig verteilt. In den Marmoreı 
von Candoglia und der Alpe Belmello treten sie, wie auch die Kalifeld 
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Kalksilikatfelse führen jedoch hier reichlich basischen Plagioklas. Die 
Mg-reichen Marmore sind immer sehr arm an Plagioklas. 

Der An-Gehalt wurde durch die Drehtischmethode bestimmt. 

Albit kann, wenn er auftritt, höchstens bis 5%, des Gesteins aus- 
machen. Er ist selten nach dem Albit-Gesetz verzwillingt und zeigt 
| eine sehr gute Spaltbarkeit parallel (001) und eine gute parallel (010), 
L2V, = 80°, ny 1,535. Der An-Gehalt beträgt meistens 4—6%, kann 
| aber noch mehr variieren, sogar in den Zwillingsindividuen ein und des- 
selben Kristalls, indem das eine Individuum obige Zusammensetzung, 
| das andere 1—2% An und 2V, = 76° hat. Bisweilen steigt der An-Gehalt 
| bis auf sauren Oligoklas. Zonarstruktur ist oft vorhanden; die Zonen 
‚folgen dem unregelmässigen Kornumriss. Der Albit ist meistens sehr 
klar, zeigt aber manchmal eine Serizitisierung, oder er ist stark in Glim- 
mer und Epidot zersetzt. Die blättrigen Zersetzungsprodukte ordnen 
sich oft längs der Zwillingslamellen. 

In den Mylonitmarmoren erweist sich der Albit gegen die Kataklase 
_ widerstandsfähig ; er zeigt nur undulöse Auslöschung, ab und zu gebogene 
Zwillingslamellen und selten Zertriimmerung. 

Saurer Plagioklas ist Hauptgemengteil einiger Kalksilikatfelse (Ta- 
fel IV, Fig. 8). Er ist hier stark zoisitisiert und epidotisiert. 

In manchen Amphiboliteinlagerungen und amphibolitartigen Ein- 
schlüssen der Marmore ist saurer Plagioklas ebenfalls häufig. Zuweilen 
ist er besonders in ihren Kontaktzonen angereichert. Der An-Gehalt 
kann hier bis auf 30%, ansteigen. 

Die die Marmore durchschlagenden Aplit- und Pegmatitgänge führen 
basischen Albit bis Oligoklas. 

Basische Plagioklase können bis 20% der Silikatmarmore ausmachen. 
In manchen Kalksilikatfelsen, wie zum Beispiel im Marmor (2) von 
San Michele und am NW-Kontakt der Cava Cornovo, kann der Anteil 
an basischem Plagioklas bis auf 60% ansteigen, in einigen Amphibolit- 
einlagerungen macht dieser oft etwa die Hälfte aus. Basischer Plagio- 
klas tritt gerne auch in den an den Marmor grenzenden Zonen der 
Gneise auf, wo er den sauren Plagioklas und den Biotit teilweise 


| späte, stark zurück; denn sie werden durch Ba-Feldspäte ersetzt. Einige 
i 


ersetzt. 
Der An-Gehalt variiert bei diesen Plagioklasen über einen breiteren 


Bereich als bei den sauren, doch ist der Anorthit am häufigsten, mit 
32V, = 76—79° und 90—96% An. Bisweilen wurden auch Werte bis 
2V; = 90° und 70% An, seltener bis 2V, = 82° und 62% An gemessen, 
was einem Bytownit, bzw. basischem Labradorit entspricht. 
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Die basischen Plagioklase sind sowohl nach dem Periklin- als auch 
nach dem Albitgesetz verzwillingt; sie zeigen eine sehr gute Spaltbar 
keit parallel (001) und eine gute parallel (010), n>1,535 und 4 = 0,009 bis 
0,012. Normale Zonarstruktur ist häufig; inverse Zonarstruktur wurde 
in hellen Schlieren einer aus Bytownit, Hornblende und Diopsid beste 
henden Amphiboliteinlagerung des Marmors (2) von San Michele be 
obachtet. Diese Schlieren bestehen aus Labradorit mit 60—64% A 
und wenig Quarz. Im Kern der Labradoritkörner wird der An-Gehal 
bis auf 56% herabgesetzt. 

In den Marmoren bildet der basische Plagioklas klare, vereinzelt 
Körner oder Nester, zusammen mit Diopsid, Phlogopit, Grammatit ete. 
und wird manchmal von saurem Plagioklas umhüllt. Hie und da zer- 
fällt er in Klinozoisit, Serizit, Muskovit, Kalzit, Grammatit und Quarz 
und kann nur noch in kleinen Relikten erhalten bleiben. Die Zersetzungs- 
produkte bewahren gelegentlich die ursprüngliche Form des Plagioklas- 
korns. An anderer Stelle tritt Skapolith als Verdrängungsmaterial auf. 
In den Plagioklaskörnern finden sich bisweilen Einschlüsse von Diopsid, 
Titanit, Karbonat, seltener von Quarz, Kalifeldspat und Apatit. Die 
Diopsideinschlüsse sind oft mit Karbonat verknüpft oder von feinkör- 
nigem Karbonat umsäumt. 

Nur die älteren, hochmetamorphen Amphiboliteinlagerungen und 
amphibolitischen Einschlüsse der Marmore führen reichlich basischen 
Plagioklas. Dieser ist ein Labradorit bis Anorthit. Er scheint auf Kosten 
der Hornblende entstanden zu sein, wird aber nachträglich von Horn- 
blende verdrängt; denn er ist hie und da von ihr umhüllt oder in ihr 
reliktisch eingeschlossen. 

In den Mylonitmarmoren hat der basische Plagioklas die Kataklase 
gut überstanden; er zeigt oft undulöse Auslöschung, seltener Felder- 
teilung und gebogene Zwillingslamellen. Manchmal wird er von Brüchen 
durchzogen, welche zueinander mehr oder weniger parallel verlaufen 
und welche die Zwillingslamellen verstellt haben können. 


4. Ba-Feldspäte 


Erstmals gab Taccont (1905) die Anwesenheit eines Ba-Feldspates 
in den Calciphyren von Candoglia bekannt. Nach diesem Autor hat das 
Mineral viele Eigenschaften des Celsians (siehe Tab. 3), weicht aber vor 
diesem durch die fehlende Spaltbarkeit und die chemische Zusammen 
setzung ab. Letztere soll der Formel Ba,AlSi,0,, entsprechen. Das 
Mineral wurde Paracelsian genannt. Da die chemische Analyse sel 
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wahrscheinlich mangelhaft war, muss es sich allem Anschein nach um 
‚einen Celsian handeln. 1958 hat PAGLIANI-PEYRONEL in einer Arbeit 
i über Ba-Feldspäte der Marmore von Candoglia die optischen Eigen- 
schaften sowohl eines richtigen Celsians als auch eines Calciocelsians und 
eines Hyalophans mitgeteilt. Die Autorin hat ausserdem Mikroröntgen- 
i aufnahmen eines Dünnschliffes und eines polierten Anschliffes durchge- 
führt und damit die Lokalisierung und Verteilung der sonst schwer er- 
kennbaren Ba-Feldspäte festgestellt. Sie kommt zum Schluss, dass die 
‚Mineralien an die Amphibolitgänge gebunden seien, und zwar Celsian 
i und Calciocelsian als Kontaktmineralien, Hyalophan als ein regelmäs- 
| siger Bestandteil dieser Gesteine. Sie nimmt auch an, dass die Ba-Feld- 
| spàte nur in den älteren, konkordanten Amphibolitgängen vorkommen, 
| während sie in den jüngeren, niedriger metamorphen fehlen. 

Im Material, das mir zur Verfügung stand, konnte ich partienweise 

‘recht viel Ba-Feldspat erkennen, und zwar nicht nur im Material aus 
_Candoglia, sondern auch aus anderen Aufschlüssen. 
i In der Marmorlinse (3) zwischen Porto-Ronco und Moscia tritt 
“Hyalophan in sehr kleinen Mengen auf. Er bildet bis 3 mm grosse, meist 
aber kleinere, klare Körner, in denen selten eine Spaltbarkeit und keine 
Verzwillingung beobachtet wurden. Er ist oft mit Muskovit, Karbonat, 
Albit, Quarz und Baryt verwachsen und enthält einige wenige abgerun- 
dete Diopsideinschlüsse. Durch eine Schweretrennung wurden seine 
Körner in der Fraktion 2,74 <d < 2,84 aufgefunden. Seine auf dem Dreh- 
tisch ermittelten Eigenschaften sind folgende: 2Vx = 76—80° mit ei- 
nem Mittelwert von 77°48’. Xaa = 10—11°. Spaltflächen nach (001), 
(010), (110) und (101). Die drei letzten wurden nur in Körnerpräparaten 
bestimmt. Das Mineral ist monoklin mit Z||b, ny ~1,535 und 4 = 0,005 bis 
0,006. Mit diesen Werten findet man auf dem Diagramm von WINCHELL 
(1951) einen Cn-Gehalt von ungefähr 20— 23%. 

Auf der Alpe Belmello findet sich Hyalophan etwas häufiger als im 
vorigen Aufschluss: er ist dort verbreitet, wo auch Baryt vorkommt, 
also vorwiegend in den an den Marmor angrenzenden Gneisquarziten 
und Kalksilikatfelsen. Die hier häufigen Quarzgänge scheinen bei der 
Genese des Hyalophans eine wichtige Rolle gespielt zu haben. Die 
Hyalophankörner sind oft ziemlich gross, bisweilen stark undulös oder 
zeigen Felderteilung. Eine deutliche Dispersion mit bläulichen und 
bräunlichen Interferenzfarben ist häufig bemerkbar. Baryt ist eng mit 
Hyalophan verwachsen oder füllt dessen Sprünge aus. Hie und da sind 
Baryt- und Muskoviteinschlüsse im Feldspat vorhanden. Die optischen 
Eigenschaften des Hyalophans sind: 2Vx = 76=82%Xya = 15-207; 
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= 1,535 —1,544, seltene, gute Spaltbarkeit nach (001), Z||b. Nach die- 
sen Daten könnte das Mineral Cn,;_ 3. haben. | 

Noch häufiger ist Ba-Feldspat im Gebiet der Marmorbrüche von 
Candoglia. Er lässt sich in fast allen Gesteinsarten treffen ; sein Auftreten 
wird durch die Anwesenheit von Baryt bedingt. In den Barytlagen selbst 
kommt dieser Feldspat kaum vor, wohl aber an ihren Kontakten. Der 
Cn-Gehalt variiert sehr stark, so dass verschiedene Glieder der Ba- 
Feldspatgruppe erscheinen. 

Der Hyalophan hat hier folgende Eigenschaften: 2Vx = 75—83°, 
Xaa = 6—23°, n = 1,530—1,555. Seine Körner zeigen oft eine ver- 
schwommene Zonarstruktur oder sie sind undulös. Der Grund dazu ist 
auf kontinuierliche Unterschiede im optischen Verhalten bzw. in der 
chemischen Zusammensetzung zurückzuführen. Der Cn-Gehalt muss von 
ca. 10—45% schwanken. Auch hier ist der Hyalophan unverzwillingt, 
zeigt oft eine Dispersion und ist mehrfach mit Quarz verknüpft. Meistens 
ist er frisch, kann aber hie und da zum Teil oder ganz in Epidot oder 
Muskovit umgewandelt sein. In den Gneisquarziten, die stellenweise 
Ba-Feldspat führen, enthält der Hyalophan manchmal Einschlüsse von 
Biotitblättchen. In manchen Amphiboliteinlagerungen ist dieser Feld- 
spat partienweise sehr reichlich vorhanden und ersetzt zum Teil oder 
ganz die gewöhnlichen Feldspäte. In den Kontaktzonen dieser Einla- 
gerungen bildet der Hyalophan oft grössere, aber stärker zersetzte 
Körner als in der Kernzone. 

Die an Hyalophan reichste Stelle habe ich im Hauptmarmor des 
Bruches (25), und zwar an der Schnittstelle des schon erwähnten Aplit- 
ganges mit einer Barytlage gefunden (Tafel VII, Fig. 13). Das Mineral 
ist hier schlierig in einem grauen bis rostig braunen, erzreichen Gestein 
angereichert und kann bis 90% desselben ausmachen. Es tritt zusammen 
mit Quarz, Hornblende, Baryt und Eisenerzen auf. Seine Körner sind 
mittelgross, unregelmässig, oft miteinander verzahnt, etwas länglich und 
von vielen Rissen durchzogen. Die Längsachsen der Körner sind parallel, 
die Risse senkrecht der Schieferung geregelt. 

Seine Eigenschaften sind folgende: Brechungsindizes in Na-Licht: 


nz = 1,546, ny = 1,543, ny = 1,540, 4 = 0,006 


2Vx = 79—83° mit einem Mittelwert von 80°24’ 
Xna = 16—23° mit einem Mittelwert von 19°36’ 


Z||b; gute Spaltbarkeit nach (001) und schlechte nach (010). Zonare 
Körner zeigen im Kern grössere Werte für 2Vx und Xaa (—), sind also 
hier Ba-reicher als in den Randzonen, 
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Wegen des Reichtums an Hyalophan wurde an diesem Gestein eine 
Trennung mit schweren Flüssigkeiten (Bromoform mit Benzol verdünnt) 
vorgenommen. Das Mineral liess sich in der Fraktion zwischen den 
Dichten 2,795 und 2,824 gewinnen. Die chemische Analyse dieser Frak- 
tion ergab folgendes Resultat: 


Tabelle 2. Hyalophan von Candoglia 


Diff. | Diff 
Gew.% | Gew. Mol. à È } . 
% | Gew.% fe) Or Ab (On: An. Melle 
Sio. | 53,42 | 53,61 | 892 | 384 | 102 | 232 12 162 9,26 
Al,O3 | 20,96 | 21,03 | 412 | 128 34 | 232 12 6 0,30 
Fe203 0,37 come: — 0,37 
MgO oor — en 0,10 
CaO 0.379179 0,37 6 6 
BaO | 17,79 | 17,86 | 116 116 
Nas0 1,06 | 1,06 34 34 
K20 6,02 | 6,07 | 128 | 128 
100,09 | 100,00 | 1588 | 640 | 170 | 580 | 30 168 | 10,03 
Mol. % Rest Analytiker: Dr. H. SCHWANDER 
Or. 45,06 — 45 SiOz 9,26 
Ab. 11,97 > 12 RO; F030) OT, 
E 10,83 > 41 Fe,0s 0,37 | Hornblende 
my 2,11 2 NOM U MERE 
99,97 100 10,03 


Somit ergibt sich für den Hyalophan die Formel: 
Or,;Ab,.Cn4,An, 


Die beträchtliche Quarzbeimischung wurde auch mikroskopisch be- 
stätigt. Dieser Quarz bildet viele kleine Körner, die zwischen den Hyalo- 
phankörnern eingeklemmt oder in diesen eingeschlossen sind. 

Einen anderen eigenartigen Ba-Feldspat, dessen Eigenschaften von 
denjenigen des Hyalophans merklich abweichen, fand ich auf der Grenz- 
fläche zwischen einem Klinozoisit-Mikroklinfels und einer Barytlage am 
NW-Kontakt der Cava Mergozzoni. Dieser Feldspat tritt zusammen mit 
einem bisher unbekannten Bariumsilikat (siehe unten) auf. Seine Körner 
sind meist stark zonar; die Zonen sind oft scharf voneinander abgegrenzt 
und folgen Kristallflächen. Die grossen Körner enthalten mehrere kleine, 
schwächer lichtbrechende Einschlüsse von einem anderen Feldspat, 
eventuell Hyalophan, seltener solche von Quarz. Die Brechungsindizes 
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der Zonen sind sehr verschieden, was auf einen wechselnden Ba-Gehalt 
hinweist: sie variieren von 1,550 bis 1,572. Die Doppelbrechung ist 
0,007 bis 0,012. 2V variiert noch stärker, bleibt aber immer negativ; 
seine Werte schwanken von 25° bis 70° und nehmen vom Kern gegen 
den Rand des Kornes sprunghaft zu oder ab. Die Dispersion wechselt 
ebenso merkwürdig; sie ist v>r in einer Zone, r>v in der nächsten 
Zone des gleichen Kornes. Die durch die Zonarstruktur sichtbaren Kri- 
stallflächen wurden auf dem Drehtisch gemessen und als (001), (110) 
und (010) identifiziert. Der Winkel von (110) und (110) beträgt etwa 
60°; die Zonenachse [001] bildet mit der Fläche (001) einen Winkel von 
ca. 115°, der 8 entsprechen dürfte. Die optische Orientierung ist häufiger 
derjenigen des Celsians, seltener derjenigen des Hyalophans ähnlich; 
die Kristalle sind aber meist triklin: Y oder Z bildet mit b einen bis 
12° grossen Winkel. Die optische Orientierung variiert auch im gleichen 
Korn, zum Beispiel kann im Kern Y, in der Randzone Z in der Nähe 
von b liegen. 

Sowohl die Brechungsindizes als auch das spezifische Gewicht dieses 
Feldspates, das bis auf 3,10 ansteigt, weisen auf intermediäre Typen der 
Serie KAISi,O,-BaAl,Si,0, mit rasch wechselndem, von schätzungs- 
weise 45%, bis 60% variierendem Cn-Gehalt hin. 

Es wurde früher angenommen, dass diese Moleküle eine monokline, 
kontinuierliche, isomorphe Serie bilden, in der mit steigendem Ba-Gehalt 
auch spezifisches Gewicht, Lichtbrechung und negative Auslöschungs- 
schiefe ansteigen. TAYLOR, DARBYSHIRE und STRUNZ haben jedoch 
1934 durch röntgenographische Untersuchungen festgestellt, dass die 
K-reichen Glieder der Serie monoklin sind, Celsian aber triklin (pseudo- 
monoklin) ist. Der Wechsel erfolgt bei ca. Cn,;. 1936 gab YOSHIMURA 
eine trikline Symmetrie für einen Feldspat mit Cn,,(Or, Ab);o bekannt 
und wies auf eine Umstellung der kristalloptischen Eigenschaften bei 
einer Zusammensetzung von ca. 40% Cn hin. 1953 hat auch VERMAAS 
röntgenographisch bewiesen, dass die intermediären Glieder eine andere 
Kristallstruktur besitzen als die K-reichen und dass der Übergangspunkt 
zwischen Cn, und Cn,, liegt; es gibt folglich zwei isomorphe Serien 
Cn,-Cn,, und Cn,,-Onyo- 

Alle diese Befunde kommen bei den Ba-Feldspäten von Candoglia 
voll zur Geltung. Die isomorphe Serie des Hyalophans kann sicherlich 
einen Cn-Gehalt von 41%, eventuell 45%, erreichen. Um die Verhält- 
nisse übersichtlicher zu machen, wurden sowohl alle bekannten Ba- 
Feldspäte von Candoglia und der anderen von mir untersuchten Gebiete, 
als auch drei Feldspäte mit Cn,,, Cn,, und Cn;; aus Otjosondu, Südwest- 
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| afrika, und der Celsian von Broken Hill, New South Wales, mit Cn,, 
(SEGNIT, 1946) in der Tabelle 3 eingetragen. Sie sind nach steigendem 
Brechungsindex bzw. steigendem Cn-Gehalt angeordnet. Aus dieser Ta- 
belle ist ersichtlich, dass bei einem Cn-Gehalt von ca. 45% sowohl 2V 
als auch die Symmetrie sprunghaft ändern. 


Tabelle 3. Ba-Feldspäte 


Die mit * versehenen Cn-Gehalte wurden durch das Diagramm von WINCHELL 
ermittelt und müssen als approximativ betrachtet werden 


q 


Chio Cnz0-23* Cna5-39* Cha 
Vorkommen Otjosondu Porto-Ronco Belmello Candoglia 
(DE VILLIERS) | (PAPAGEORG.) (PAPAGEORG.) | (PAPAGEORG.) 
2V — 62° — 77° 48’ — 79° — 80° 
Nz 1,532 1,546 
Ny 1,530 1,535 1,540 1,543 
Nx 1,525 1,540 
A 0,007 0,006 
System X Aa Monoklin. Monoklin. Monoklin. 
102304 18° 192367 
Spez. Gew. 2,79 2,815 
Cnso Cn50* Cnas-60* Cnss 
Vorkommen Otjosondu Candoglia Candoglia Otjosondu 
(VERMAAS) (PAGLIANT) (PAPAGEORG.) (VERMAAS) 
2V — 43° — 40° — 25° bis — 70° — 40° 
nz 1,564 1,568 1,574 
ny 1,562 1,550—1,572 1,572 
Nx 1,555 1,554 1,565 
A 0,009 0,014 0,009 
System X Aa Triklin 
Spez. Gew. bis 3,10 
Cnes-70* Cna Cn75-85* Unso-90* 
Vorkommen Candoglia Broken-Hill Candoglia Candoglia 
(PAGLIANI) (SEGNIT) (PAGLIANI) (TACCONT) 
2V — 74° bis — 76° — 88° + 86° bis + 88° + 83° 39 
Nz 1,584 1,588 1,590 1,592 
Ny 1,578 1,583 14532 
Dx 17018 1,529 1,578 
A 0,011 0,009 | 0,012 
Spez. Gew. 3.103220 90925 
| 
| 
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Es ist schwierig, zuverlässige Diagramme dieser Mineralgruppe zu- 
sammenzustellen: denn einerseits gibt es zuwenig gute chemische Ana- 
lysen, anderseits werden die Verhältnisse durch die Einführung von Nat 
und Cat+ in das Gitter recht kompliziert. 

Zusammenfassend kann folgendes gesagt werden: 

Im untersuchten Gebiet treten Feldspäte mit sehr verschiedenem 
Ba-Gehalt auf; ihre Häufigkeit und ihr Ba-Gehalt sind durch die Menge 
des vorhandenen Baryts und durch SiO,-Zufuhr bedingt. Die Rolle der 
SiO,-Zufuhr äussert sich darin, dass diese Mineralien gerne am Rand 
der Quarz- und Aplitgänge, in den quarzreichen Marmoren und Kalk- 
silikatfelsen und in den quarzitischen Nebengesteinen auftreten, und dass 
sie oft mit Quarz verwachsen sind. Hyalophan ist der weitaus häufigste 
Vertreter dieser Mineralgruppe. Sein Cn-Gehalt reicht von ca. 10% bis 
41%, eventuell noch etwas höher. Im Gebiet von Candoglia begegnet 
man zudem triklinen, intermediären Gliedern und Celsianen, deren 
Cn-Gehalte 45—60%, bzw. 75—90% betragen mögen. 


3. Pyroxene 


Diese sind die weitaus häufigsten Silikate der untersuchten Gesteine 
und werden durch Diopsid, Salit sowie sesquioxydhaltige (eventuell 
fassaitische) Varietäten vertreten. In Candoglia treten zudem dgirinhaltige 
Augite auf. Mangels chemischer Analysen konnten nicht alle Pyroxen- 
arten bestimmt werden. Ihre Unterscheidung beruht hier bloss auf den 
physikalischen Eigenschaften, die jedoch durch die Einführung von 
Sesquioxyden in das Gitter wenig beeinflusst werden. Nur die Glieder 
der Diopsidreihe liessen sich durch ihre optischen Eigenschaften ein- 
wandfrei bestimmen. 

Die Pyroxene der Marmore und Kalksilikatfelse sind makro- und mi- 
kroskopisch vorwiegend farblos, seltener blass bis deutlich grün gefärbt. 
Sie gehören der Serie Diopsid-Hedenbergit an und führen keinen oder 
mässigen CaFell-Gehalt. Sie werden im folgenden mit dem Sammelbe- 
griff Diopsid bezeichnet. In den älteren Amphiboliteinlagerungen und 
den amphibolitartigen Einschlüssen der Marmore tritt Pyroxen häufig 
auf, kann bis 80% der Kontaktzonen ausmachen und ist entweder farblos 
oder blassgrün, grün, selten braun gefärbt. Bisweilen zeigt er einen un- 
deutlichen Pleochroismus: X = hellgraugrün bis grün, Y = hellbläulich- 
grün bis grün, Z = bräunlichgrün bis grünlichbraun. Die Absorption 
ist: X~Y~Z. Ab und zu ist die Farbintensität zonar verschieden, und 


zwar heller im Kern als am Rand, wobei die Auslöschungsschiefe eben- 
falls variiert. 
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Die Pyroxene zeigen die gewöhnliche, vollkommene Spaltbarkeit nach 
(110), die vorne einen Winkel von 87° bildet, sowie gute Spaltbarkeit 


bzw. Absonderung nach (010) und (001). Häufig treten Zwillingslamellen 


nach (100) auf. Der Diopsid zeigt oft eine Art vollkommener, grober 
„Spaltbarkeit‘‘ nach (100), die einer Entmischung von Enstatitlamellen 
zuzuschreiben ist. Diese Entmischung beruht darauf, dass Diopside, 
die bei hohen Temperaturen verhältnismässig zu wenig Ca in ihr Gitter 
eingebaut hatten, bei langsamer Abkühlung eine äquivalente Menge 
Enstatit entmischen. Die Ausscheidung der Enstatitlamellen erfolgt 
parallel (100) und kann eine vollkommene Spaltbarkeit vortäuschen, 
wenn die Lamellen extrem dünn ausgebildet sind. Diese unselbständige 


- Varietät hat man ‚Diallag‘‘ genannt; sie ist bisweilen schon makro- 


skopisch erkennbar, zum Beispiel bei Velina (22) und Alpe Terza (19). 

Der Diopsid bildet kleine, gerundete oder grosse, unregelmässige bis 
lappige Körner, seltener idiomorphe, kurzprismatische Kristalle. In den 
Kalksilikatfelsen ist er sehr wechselkörnig und gegen Quarz idiomorph 
mit den Flächen (100), (110), (010), (001), (101) und (hkl). Stellenweise 
erreichen die Kristalle beträchtliche Dimensionen, wie bei Velina, wo 
bis 8 cm lange und 3 cm breite, allerdings nicht gut ausgebildete Prismen 
gefunden wurden. 

Der eben erwähnte Diopsid von Velina, der makroskopisch hellgrau, 
mikroskopisch farblos ist, hat folgende Eigenschaften: 


DV. 58°30", Zac = 380454 ny 1,672, d = 3,25. 


Diese Werte ergeben nach dem Diagramm von Hess (1949) einen fast 
CaFe!-freien Diopsid. : 

Ein unter dem Mikroskop kräftig blaugrüner Pyroxen aus einem 
Kalksilikatfels des Rio Pogallo zeigt in Na-Licht folgende Brechungs- 
indizes: 


mn, = 1,723 1,724, ny = 1,701—1,702, nx = 1,694—1,695, A = 0,029 


Das spezifische Gewicht ist 3,43. 

Diese Werte sprechen für einen Salit mit 45—50% CaFe!!. Viele 
Messungen ergaben Werte für reine oder wenig CaFe!!-führende Diopside, 
andere aber zeigten auf dem Diagramm Diskrepanzen, aus denen auf die 
Beteiligung von Sesquioxyden und Alkalien geschlossen wird. 

Taccont (1911) hat einen Agirinaugit aus Candoglia beschrieben, der 
als eine gleichorientierte Verwachsung mit einem farblosen Pyroxen 
vorkommt. Ich fand ein ähnliches Mineral in manchen Amphibolit- 
gängen der Cava Madre und der Cava Mergozzoni. Dieses Mineral ist 
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reichlich in der Kontaktzone, aber auch, allerdings in kleinen Mengen, 
in der Kernzone und im angrenzenden Marmor vorhanden. Die Pyroxen- | 
körner sind farblos bis blassgrün, partienweise jedoch wechselnd kräftig 
moosgrün gefärbt. Die Verfärbung ist oft nur am Rand zu sehen oder 
sie greift aderartig ins Korninnere hinein und wird vor allem bei Ver- | 
wachsung mit Pyrit bedeutend kräftiger. Bisweilen macht sich ein schwa- 
cher Pleochroismus bemerkbar: X = hellgrün, Y = hellgelbgrün, Z = 
moosgrün. Mit der Verfärbung nehmen 2V, und Zac zu; so haben z. B.: 


ein fast farbloses Korn: 2V, = 60°, Zac = 44°30’, 
ein hellgrünes Korn: IV, = 64°, ZAC = 56: 
kräftig grüne Körner: 2V, = 73—84°. 


I 
I 


Diese Werte ergeben nach TRÖGERS Diagramm ägirinhaltige Augite, 
deren NaFe!!!-Gehalt bis auf 27%, ansteigt. 

Die Pyroxene werden am häufigsten in Amphibole umgewandelt. Als 
Nebenprodukte erscheinen Quarz, Karbonat und Erz, die oft in kleinen 
Körnern an der Grenze Pyroxen-Amphibolkorn liegen. Die Diopside 
wandeln sich gerne je nach CaFe!!-Gehalt in Grammatit bzw. Aktinolith, 
die Pyroxene der Amphibolitgänge in Hornblende um. Die Umwand- 
lung greift das Korn vom Rand, von Spaltrissen und Sprüngen aus an 
und kann soweit fortschreiten, dass der Pyroxen nur in kleinen, gleich 
auslöschenden Relikten erhalten bleibt oder gänzlich verdrängt wird. 
Die Amphibole bilden oft Mäntel um das Pyroxenkorn, und es entstehen 
dadurch Pseudomorphosen nach Pyroxen (Uralitisierung). 

In der Marmorlinse von Porto-Ronco (3) wurde manchmal beobachtet, 
dass die Grammatitumhüllung und das darin eingeschlossene Diopsid- 
korn ihre optischen Achsenebenen bzw. Symmetrieebenen und ihre 
c-Achsen parallel zueinander gestellt haben. In anderen Fällen sind 
zwar die optischen Achsenebenen parallel, die c-Achsen aber bilden 
einen bis 10° grossen Winkel. 

Die Umwandlungsprodukte befinden sich öfters auch im Innern des 
Pyroxenkorns eingeschlossen. In solchen Fällen hat neben Stoffwande- 
rung längs Rissen auch Diffusion durch den Wirtkristall eine Rolle ge- 
spielt. Bemerkenswert ist, dass der Grammatit (bzw. Aktinolith) mehr- 
fach kleine, im Diopsidkristall eingeschlossene Prismen und Stengel 
bildet, die untereinander gleich orientiert sind und folglich einen relik- 
tischen Charakter vortäuschen. Die Idiomorphie und die Frische dieser 
Einschlüsse weisen jedoch auf Neubildung hin. Sowohl diese Erschei- 
nung als auch die vorher erwähnte, gesetzmässige Verwachsung des 
umhüllenden Amphibols ist wahrscheinlich dem Pyroxengitter zuzu- 
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schreiben, das die Lage des anwachsenden Amphibolgitters unter ge- 
wissen Umständen beeinflussen kann. 

Je nach den physikalisch-chemischen Bedingungen geben die Pyro- 
xene auch andere Umwandlungsprodukte: Plagioklas, Skapolith, Chlo- 
rit, Phlogopit und Granat. Verbreitet ist bei den Diopsiden eine wech- 
selnd starke Trübung, die auf eine Erzausscheidung zurückzuführen ist. 
Diese kann so weit fortgeschritten sein, dass sich in den Spaltrissen, 
Sprüngen und Korngrenzen viele schwarze, braune und gelbe Eisen- 
oxyd- sowie Magnetkieskörnchen anhäufen. Die Erzausscheidung, welche 
auch andere Umwandlungsvorgänge der Pyroxene begleitet, ist in den 
Kalksilikatfelsen sehr häufig. 

In den Silikatmarmoren verdrängt der Diopsid den Forsterit (siehe 
unten). Selten ‘wurden im Pyroxen rundliche, reliktisch aussehende 
Amphiboleinschlüsse beobachtet, die wahrscheinlich Überreste des wäh- 
rend der Pyroxenbildung verdrängten Amphibols darstellen. 

In den Mylonitmarmoren zeigt der Diopsid oft Anzeichen mechanischer 
Beanspruchung, wie undulöse Auslöschung, gebogene Zwillingslamellen 
und Spaltrisse, erweiterte Sprünge und selten Kornrandzertriimmerung. 


6. Amphibole 
a) Strahlstein 


In den Marmoren und Kalksilikatfelsen sind Grammatit und Aktinolith 
sehr verbreitet. Beide Mineralien können entweder separat oder als iso- 
morphe Mischglieder miteinander auftreten. Da ihre Abgrenzung genaue 
Messungen erfordert, was nicht immer möglich ist, werden hier zweck- 


_mässig die mikroskopisch farblose Varietàt als Grammatit, die grünlich 
gefärbte als Aktinolith und beide zusammen als Strahlstein bezeichnet. 


Makroskopisch ist Grammatit hellgrau bis blassgraugrün, Aktinolith 
deutlich grün gefärbt. Mikroskopisch ist die Farbintensität sehr wech- 
selnd und kann auch im gleichen Korn variieren. Ganz farblose Korn- 
partien werden scharf oder unscharf durch gefärbte abgelöst. Oft ist die 
Verteilung der Farbe zonar, wobei gewöhnlich der Kern intensiv, der 
Rand schwach oder gar nicht gefärbt ist. Kine umgekehrte Farbvertei- 
lung kommt jedoch auch vor. Die farbigen Varietäten zeigen einen meist 
kräftigen Pleochroismus: 
X = farblos, hellgeblich, blassgrünlich, hellgeblichgrün. 
Y = hellgrün, blassgrün, gelblichgrün. 
Z = bläulichgrün, hellgrün, bräunlichgrün. 

Die Absorptionsformel ist: Z>Y > X. 


| 
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Der Kristallhabitus ist prismatisch, stengelig oder nadelig mit de 
Flächen (110) und (010); es gibt aber oft unregelmässige Formen, wie 
zum Beispiel bei randlich korrodierten Körnern oder bei der gelegentlic 
auftretenden Pflasterstruktur der Strahlsteinfelse. Kurzprismatische} 
Kristalle sind häufig und wenigstens zum Teil als Pseudomorphose 
nach Diopsid und Forsterit zu betrachten. Die Kristallgrösse variiert 
stark, beträgt aber meistens 2—8 mm. In Candoglia wurden bis 5 cm 
lange graugrüne Prismen, bei Nogeri-Daila (17) hellgraue, bis 3 cm lange, 
parallelfaserige Aggregate (Grammatitasbest) gefunden. Die vollkommene 
Amphibolspaltbarkeit nach (110) ist häufig, eine schlechte nach (010) 
seltener. Die nadeligen und stengeligen Kristalle zeigen oft eine Ab- 
sonderung nach (001). Zwillinge nach (100) sind spärlich zu sehen. Bre- 
chungsindizes, 2Vx, Zac und spezifisches Gewicht variieren je nach 
Fe!!-Gehalt: | 


2V, = 77—88°, Zac = 14,5—18°, ny = 1,620—1,640, d = 2,99 3,18 


Die Eigenschaften schwanken, wie die Farbintensität, nicht nur von 
Korn zu Korn, sondern auch im gleichen Kristall und weisen mehrfach 
eine scharf oder unscharf abgegrenzte Zonarstruktur auf. Der Kristall- 
kern kann dann schwächer oder stärker doppelbrechend sein als die 
Randpartien. 

Aus den obigen Daten geht hervor, dass diese Amphibole Fe!!-freie 
bis Fell-arme Glieder der Strahlsteinreihe sind. Die optischen Daten 
können anhand der bestehenden Bestimmungsdiagramme nicht immer 
eindeutig interpretiert werden. Kräftiger grün oder selten braun gefärbte 
Kristalle scheinen Übergänge in aktinolithische und gemeine Hornblende 
darzustellen. Diese Varietäten treten besonders gerne in Kalksilikat- 
felsen und in den Kontaktzonen der Amphiboliteinlagerungen auf. 

Im Gegensatz zum Diopsid bevorzugt der Strahlstein für sein Vor- 
kommen die Gesteinsrisse, die Klüfte und die Schichtflächen in Beglei- 
tung von Chlorit, Phlogopit, Epidot und Quarz. Diese Mineralpara- 
genese bildet auch Nester ausserhalb der Diskontinuitätsflächen, in de: 
nen sich zusätzlich Diopsid, Forsterit und Titanit anschliessen. 

Der Strahlstein enthält oft Einschlüsse von Diopsid, seltener solche 
von Forsterit und Hornblende. Er ist meistens frisch, wandelt sich abeı 
oft in Karbonat und Eisenoxyde um. Karbonat-Pseudomorphosen nacl 
Strahlstein sind häufig. 

Sehr eigenartig sind die den Myrmekiten des Mikroklins ähnlicher 
Bildungen, wie sie in manchen Strahlsteinkörnern der Marmore de 
Cava Cornovo, Cava Mergozzoni und des Rio Cannobino beobachte 
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werden. Die wurm- bis keulenförmigen Stengel bestehen aus Karbonat 
oder seltener Magnetit und wachsen vom Kornrand aus ins Korninnere 
hinein. Diese myrmekitartigen Bildungen können bisweilen garbenförmig 
sein und sich entweder auf eine Partie des Strahlsteinkornes beschränken 
oder auf den ganzen Kornbereich ausbreiten. 

Ein Strahlsteinkorn kann beide oder je eines von diesen Verdrän- 

gungsmineralien in Myrmekitform enthalten. Die Karbonatmyrmekite 
sind etwas schlanker und länger als diejenigen von Magnetit. Letztere 
verschmelzen manchmal miteinander oder sind mit grösseren Magnetit- 
k6rnern verbunden. In andern Fällen scheinen sie von einem Punkt aus 
radial auszugehen. Bisweilen fehlen die Magnetitmyrmekite ganz, und 
es gibt nur solche aus Karbonat, was entweder dem Fehlen von Fel! 
DA Strahlsteinkorn oder einer Abfuhr der gebildeten Eisenoxyde zuzu- 
schreiben ist. Hingegen kann ein Strahlsteinkorn von so vielen Magnetit- 
myrmekiten besetzt sein, dass eine Eisenoxydzufuhr angenommen wer- 
den muss. 
Unter anderen Umständen wird der Strahlstein in Chlorit, Serpentin 
und Phlogopit umgewandelt. In den Marmoren von Monte Cotto (13) 
werden Strahlsteinkristalle von Mikroklin in Stengeln aufgesplittert, 
wodurch die Altersfolge dieser Mineralien zumindest hier aufgeklärt 
wird. 

Besitzen die in den Mylonitmarmoren auftretenden Strahlsteinkri- 
stalle keine Spaltbarkeit und keine Absonderung, so zeigen sie nur undu- 
löse Auslöschung oder Felderteilung; sonst werden sie leicht in kleine 
Bruchstücke zerbröckelt. Oft erscheinen die Stengel durch wiederholte 
Querabsonderung und Verstellung der einzelnen Glieder gebogen. Bei 
starker Deformation werden die Kristalle verschuppt oder zertrümmert. 


b) Hornblenden 


Diese unterscheiden sich vom Strahlstein durch die intensiveren 
Farben und durch die relativ höhere Lichtbrechung. Die weitaus häu- 
igste Varietät ist die grüne gemeine Hornblende. Diese zeigt meistens 
inen kräftigen Pleochroismus: 

X = hellgraugrün, hellgeblich, hellgrünlich, hellgrünlichgelb, gelblich- 
bräunlich, gelblichbraun. 

Y = hellgrün, hellolivgrün, grün, bräunlichgrün, grünbraun. 

, = grün, olivgrün, bläulichgrün, dunkelbläulichgrün. 


Die Absorption erfolgt nach der Formel: Z>Y>X. 
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In wenigen Amphibolitgängen wurde eine sehr blass gefärbte und 
mässig pleochroitische Hornblende beobachtet. 

Die anderen Eigenschaften der gemeinen Hornblende variieren fol- 
gendermassen : 


IV, = 65= 87" Zac = 19-= 2399 S10 ONE 00 
Amphibolspaltbarkeit nach (110) häufig, Verzwillingung nach (100) selten. 


Kristallgrösse und -gestalt wechseln stark. Meistens sind die Kristalle 
mittelgross, etwas länglich oder stengelig und besitzen selten Kristall- 
flächen (110). In den Amphibolitgängen zeigen sie oft durch Feldspat 
und Epidot korrodierte Grenzflächen. 

Gemeine Hornblende tritt in den Amphiboliteinlagerungen auf. In 
den Kontaktzonen dieser, bzw. in der Nachbarschaft von Karbonat 
erfährt die Hornblende eine mehr oder weniger starke Entfärbung und 
geht in hellfarbige, aktinolithische Glieder oder in schwach grünen bis 
farblosen Strahlstein über. All diese Übergänge können auch im gleichen 
Korn vorkommen, wobei zunächst die Kornränder entfärbt werden. 

In den Marmoren ist die gemeine Hornblende selten, in den Kalk- 
silikatfelsen etwas häufiger vorhanden. 

Auf Neubildung von Hornblende auf Kosten der Pyroxene (Uraliti- 
sierung), der basischen Plagioklase und des Biotits deuten in ihr einge- 
schlossene Relikte dieser Mineralien hin. Die Hornblende wandelt sich 
je nach den physikalisch-chemischen Bedingungen in sauren Feldspat, 
Chlorit, Epidot, Karbonat, Quarz oder Serpentin um. Sie ist oft durch 
Erzausscheidung oder Epidotisierung trübe. 

Taccont (1911) erwähnte einen arfvedsonitischen Amphibol aus Can- 
doglia, leider mit ungenügenden Angaben über seine Eigenschaften. In 
wenigen Amphibolitgängen der Cava Mergozzoni und der Marmore der 
obersten Valle di Bordei (9) und des Gridone (10) fand ich eine anders- 
artige Hornblende, die der Arfvedsonitreihe angehört. Sie tritt als Haupt- 
gemengteil dieser Gänge auf und unterscheidet sich von der gemeinen 
Hornblende durch deutlich kleinere Werte für 2Vx, die von 20° bis 50° 
variieren, und durch eine andere Absorptionsformel: X~Y>Z oder 
X>Y>Z. Der Pleochroismus ist kräftig: 


X = dunkelbläulichgrün bis dunkelblaugrün, 
Y = dunkelbläulichgrün bis olivgrün, 
Z = hellgrünlichgelb bis grünlich-bräunlich. 


Kristallflächen nach (110) sind häufig, nach (010) selten. Vollkom- 
mene Amphibolspaltbarkeit nach (110) ist oft vorhanden. Die optische 
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\Achsenebene verläuft parallel (010). Die Doppelbrechung schwankt von 
‚0,013—0,015. Aus diesen Daten ergibt sich nach dem Diagramm von 
TROGER (1952) ein Eckermanit. 

Es ist bemerkenswert, dass diese Na-Hornblende zusammen mit 
Alkalifeldspäten (vorwiegend Mikroklin und Albit) in den Amphibolit- 
gängen auftritt und dass der ägirinhaltige Augit der Cava Mergozzoni 
m der Kontaktzone eines solchen Ganges anzutreffen ist. 


7. Zoisit-Klinozoisit-Pistazit 


Der Epidotgruppe angehörende Mineralien trifft man stellenweise 
reichlich. Da Klinozoisit und Pistazit meistens zusammen vorkommen 
werden beide im folgenden als Epidot bezeichnet. 

| H. HENTSOHEL (1943) stellte fest, dass der gewöhnliche «-Zoisit und 
der B-Zoisit gemeinsam in einem Kristall-Individuum vereinigt sein 
und kontinuierlich ineinander übergehen können. Sie sind also nicht 
zwei Modifikationen derselben Substanz, wie TERMIER ursprünglich de- 
finierte, sondern nur optisch unterscheidbare Teile einer Mischkristall- 
reihe. Messungen von ORLOY (1926) und JoHNSTON (1949) haben jedoch 
gezeigt, dass das Fresnel-Ellipsoid beim Klinozoisit um so grössere Ab- 
weichungen gegen die statistisch zu erwartende Lage aufweist, je geringer 
der Eisengehalt des Minerals ist. Die Richtung X neigt sich dabei immer 
mehr nach vorne. Im Endfalle ist Xac = 90°, entsprechend Zac = 0. 
Diese optische Grenzvariante ist demnach nur pseudorhombisch und 
sollte richtiger Pseudozoisit (TRÖGER) genannt werden. 

Das gleichzeitige Auftreten des «-Zoisits und des B-Zoisits habe ich 
gleichfalls beobachtet. Die beiden Varietäten sind unregelmässig in ein- 
heitlichen Kristallkörnern miteinander verwachsen, die eine sehr gute 
Spaltbarkeit nach (100), selten eine schlechte (eventuell Absonderung) 
senkrecht dazu aufweisen. Ein solches Korn stellt die Fig. 8 dar. Aus 
Drehtischmessungen liess sich erschliessen, dass die beiden in diesen 
Kristallkörnern verwachsenen Varietäten ihre Fresnel-Ellipsoide mit 
yemeinsamem Z um 90° gegeneinander verstellt haben, so dass Y des 
x-Zoisits und X des ß-Zoisits, bzw. X des ersten und Y des zweiten zu- 
sammenfallen. Y des «- und X des ß-Zoisits stehen senkrecht zur guten 
Spaltbarkeit, sie sind also parallel zur a-Achse. Ferner wurde gefunden: 


2 


a-Zoisit: 2V, = 20—35°, v>r, 
B-Zoisit: 2V, = 15—30°, v <r. 


Der Ubergang zwischen den beiden Varietaten ist kontinuierlich. Der 
\chsenwinkel verringert sich gegen die Trennfläche zu, geht über 0° 
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Fig. 8. Zoisitkristallkorn aus der Marmorlinse von Porto-Ronco. Die getüpfelten 
Partien bestehen aus «-Zoisit, die klaren aus ß-Zoisit. Schnitt senkrecht zur 
gemeinsamen Z-Achse. 


hinweg und öffnet sich in der nächsten Varietät in einer um 90° gedrehten 
Ebene. Diese Beobachtungen stimmen mit denjenigen von HENTSCHEL 
überein. Die kleinen Achsenwinkel und die starke Dispersion der Zoisite 
sind für die anomalen Interferenzfarben verantwortlich. Beim «-Zoisit 
ist 2V,~0 für das rote Licht, beim B-Zoisit für das violette. Diese Farben 
werden folglich in der Richtung Z ausgelöscht, und die entsprechenden 
Kornpartien zeigen blaue respektive braune anomale Interferenz- 
farben. Dadurch können die Varietäten schon auf den ersten Blick bei 
gekreuzten Nicols unterschieden werden. Da jedoch die Dispersion beim 
B-Zoisit weniger stark ausgeprägt ist als beim «-Zoisit, ist das anomale 
Braun etwas gedämpfter und kommt seltener vor als das anomale Blau. 

Unter den Klinozoisiten treten sowohl normale als auch sogenannte 
anomale Klinozoisite auf. Beide Varietäten kommen meist zusammen, 
oft in einheitlichen Kristallkomplexen miteinander verwachsen vor und 
zeigen kontinuierliche Übergänge. Die normale Varietät hat: 


Xac = 0,5—3° 2V~90°. 


Vollkommene Spaltbarkeit nach (001) ist häufig, deutliche Spaltrisse 
nach (100) sind hie und da vorhanden. Gegen Quarz ist der normale 
Klinozoisit gerne idiomorph mit den Flächen (001), (100) und (101). 
(001) und (100) schneiden sich unter einem Winkel von 115°. Zwillings- 
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| lamellen nach (100) wurden selten beobachtet. Bei den anomalen Klino- 
zoisiten, die nur eine Spaltbarkeit besitzen, nimmt Xıc rasch zu und 
'2V, rasch ab. Es wurde beispielsweise gefunden: 


Xac = 29°, 54°, 78°: 
2V,:— 66°, 59°, 52°, 


| In manchen Körnern steht Z sogar senkrecht auf der Spaltbarkeit : 
: Xac = 90° und 2V, = 55°. Es handelt sich dabei wahrscheinlich um 
eine Grenzvariante der anomalen Klinozoisite. Ob diese mit B-Zoisit 
‚identisch ist, bleibt fraglich; denn das Symmetrie-System konnte mit 
i der einzigen Spaltbarkeit nicht ermittelt werden. Ein merklicher Unter- 
‚schied besteht darin, dass beim B-Zoisit X, bei der obigen Grenzvariante 
 Z senkrecht zur Spaltbarkeit steht. 

Die Klinozoisite bilden oft Haufwerke, die im Mikroskop stark ge- 
 trübt erscheinen. Korngrenzen zeichnen sich häufig nicht ab. Gekreuzte 
i Nicols enthüllen aber viele kompliziert verlaufende Korngrenzen von 
_unregelmässigen oder prismatischen Kristallen. Wie die anderen Eigen- 
schaften schwankt auch die Doppelbrechung von Korn zu Korn oder 
sogar innerhalb eines Korns. Sie beträgt 0,005—0,009, kann aber in den 
anomalen Klinozoisiten noch niedriger sein. Die anomalen Interferenz- 
farben sind vorwiegend preussischblau bis bläulichgrau, seltener braun 
bis gelblichgrau. Sie können alle im gleichen Korn auftreten und beim 
Drehen des Mikroskoptisches einander ablösen. Sie sind bei den anomalen 
Klinozoisiten kräftiger als bei den normalen. Zonarstruktur ist häufig, 
wobei der Kern schwächere Doppelbrechung und kräftigere anomale 
Interferenzfarben zeigt und folglich eisenärmer ist als der Rand. Bei 
Verwachsungen mit Erz wird der Klinozoisit hell und normal, da er das 
für sein Gitter benötigte Eisen einbauen konnte. 

Der normale Klinozoisit geht in Pistazit über, indem 2V, von 90° 
bis auf 70° abnimmt, die Doppelbrechung von 0,009 bis auf 0,042 an- 
steigt. Der Pistazit ist meistens farblos, oft aber zeigt er blasse Farben 
und einen schwachen Pleochroismus: 


X = farblos bis grünlich-gelblich, 
Y = hellgelb bis zitronengelb, 
Z = hellgelblichgrün. 


I 


Er ist durch grellgelbe und bei Auslöschungsstellung durch schwach 
blaue bis gelblich-bläuliche anomale Interferenzfarben gekennzeichnet. 
Spaltbarkeit, Kristallgestalt und Zwillingslamellierung sind gleich aus- 
gebildet wie beim Klinozoisit. Zonarstruktur ist häufig. Es scheint, 
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dass immer der Kern der zonaren Körner eisenärmer ist als die Rand-} 
partien. 

Klinozoisite wiegen über die anderen Glieder der Epidotgruppe stark 
vor. In der Regel kommen je nach Eisengehalt des Gesteins Zoisite zu- 
sammen mit Klinozoisiten, letztere zusammen mit Pistazit vor. 

Die Klinozoisite und die Zoisite bilden sich in den eisenarmen und 
kalkreichen Gesteinen aus der Umwandlung von Diopsid, Strahlstein, 
Plagioklas, Granat und Skapolith. Sie finden sich meistens an den Kon- 
takten der Marmore mit den Biotitgneisen und den Amphibolitgängen. 
Bei der Saussuritisierung der Plagioklase sieht man alle Stadien der 
Umwandlung: Zunächst erscheint eine Trübung, später zeichnen sich 
hie und da in der trüben Masse winzige, längliche, hochlichtbrechende 
Körnchen ab, welche oft in Reihen angeordnet sind oder büschelige 
Aggregate bilden. Allmählich vereinigen sich die Körnchen zu grösseren 
Körnern, und dann kommen in diesen anomale Interferenzfarben zum 
Vorschein. 

In den Mylonitmarmoren gibt es bisweilen Klinozoisit, dessen Körner 
meistens sehr trüb, von weiten Sprüngen durchsetzt und teilweise zer- 
bröckelt sind. 

Der Pistazit tritt in manchen Amphibolitgängen und ihren Kontakt- 
zonen ziemlich reichlich auf. Er ist auch in den Barytlagen zu sehen. 
In den Marmoren und Kalksilikatfelsen ist er meistens mit Klinozoisit 
vergesellschaftet und kann ab und zu so reichlich vorhanden sein, dass 
Pistazitmarmore und -felse vorliegen. Er hat sich aus Hornblende, Biotit 
und Pyroxen gebildet. 

Die Mineralien der Epidotgruppe scheinen, allerdings recht selten, 
sich in Zeolith, Albit, Karbonat und eventuell Aktinolith umzuwandeln. 
In wenigen Fällen wurde beobachtet, dass Pistazitkörner in Gesteins- 
rissen von Aktinolithstengeln durchspiesst werden oder auch reliktisch 
aussehende, gleichzeitig auslöschende Pistazitkörnchen in einer Masse 
aus Karbonat, Albit und Aktinolith liegen. 


8. Glimmer 
a) Phlogopit 


Er tritt ausschliesslich in Karbonatgesteinen auf. In vielen Auf- 
schlüssen ist er reichlich vorhanden, in anderen fehlt er jedoch ganz. 
In den Mg-reichen Marmoren kann er stellenweise ein Hauptgemengteil 
werden (Phlogopitmarmore) 
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Der Durchmesser der Phlogopitblätter beträgt zumeist einige mm, 
kann aber bis 1 cm erreichen. Makroskopisch sind die Blätter hell- bis 
} dunkelbraun, grünbraun oder dunkelgrün gefärbt. Im Mikroskop er- 
| scheinen sie entweder in allen Richtungen farblos oder blass bis kràftig 
gefärbt und pleochroitisch: 


| X = farblos, blassgelb, blassbraun, hellgrünlichgelb, hellgelblichgrün, 
i Y~Z = blassbraun, hellgelb, bräunlichgelb, braun, olivbraun, grünlich- 
braun, gelblichgrün und grün. 


Der Achsenwinkel variiert über X von 0° bis 20°. 
Der Phlogopit der Marmorlinse von Porto Ronco (3) hat in Na-Licht 
folgende Brechungsindizes: 


| n = 1,578, ny = 1,577, nx = 1,540, 4 = 0,038. 
| 


i n, und ny wurden mit Flüssigkeiten bekannter Brechungsindizes, 4 mit 
: dem Berek-Kompensator und nx durch die Differenz n,—A ermittelt. 
Zwillinge mit (001) als Verwachsungsfläche wurden recht selten beobachtet. 

Phlogopit tritt unter folgenden Verhältnissen auf: 1. In vereinzelten, 

gelegentlich in Karbonat eingeschlossenen Blättern oder lagenweise an- 
_ gereichert. Die Blätter sind meistens deutlich in die Schieferungsflàchen 

eingeregelt, seltener sind sie beliebig gelegen und dann oft mehr oder 

weniger stark verbogen, obwohl der Marmor keine Durchbewegung zeigt. 

2. In Gesteinsrissen und Nestern mit Strahlstein, Diopsid, Titanit, Chlo- 
- rit, Plagioklas, Quarz und Erz vergesellschaftet. 

Der Phlogopit verdrängt den Diopsid. In einem serpentinführenden 
Marmor aus der Cava Madre wurde auch beobachtet, dass er den Ser- 
pentin verdrängt, weil er dessen Körner umhüllt. 

Die gewöhnliche Umwandlung des Phlogopits ist die Chloritisierung. 
Diese kommt dadurch zum Ausdruck, dass das Phlogopitblatt randlich 
und in den Spaltflächen (001) eine Entfärbung oder eine Verfärbung 
ins Hellgrün zeigt und dass die Doppelbrechung abnimmt. Gleichzeitig 
findet eine Erzausscheidung statt, wobei am Rand kleine Körnchen, in 
den Spaltflächen auch Stäbchen und Lamellen aus Magnetit, Hämatit 
und seltener aus Limonit erscheinen. Der Phlogopit zeigt an wenigen 
Stellen, dass er auch vom Strahlstein verdrängt wurde, wofür reliktisch 
aussehende Phlogopiteinschlüsse in diesem Mineral sprechen. In einem 
Diopsidfels bei Nogeri-Daila (17) hat der Phlogopit eine teilweise Ser- 
pentinisierung erlitten. 

In den Mylonitmarmoren ist der Phlogopit stark und bisweilen 
S-förmig verbogen oder in viele kleine, wirr geordnete Blättchen zerlegt. 
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b) Biotit 


Er unterscheidet sich von Phlogopit durch dunklere Farben, höhere 
Lichtbrechung und meist grösseren Achsenwinkel: 2Vx = 10—30°. Er 
ist verhältnismässig hell gefärbt und zeigt einen auffallend kräftigen 
Pleochroismus: 


X = fast farblos, hellgelblich, gelblich, strohgelb, goldgelb, bräunlich 
gelb, 

Y~Z = gelbbraun, braun, dunkelbraun, dunkelbraungrün, selten braun- 
rot. 


Bemerkenswert ist, dass der Biotit im Gegensatz zum Phlogopit die 
kalkreichen Gesteine immer meidet. Die in manchen Mylonitmarmoren 
beobachteten wenigen Biotitblätter liegen immer in der Nähe des Kon- 
taktes mit einem Biotitgneis oder einem Amphibolit und wurden aus 
diesen Gesteinen tektonisch mitgerissen. Dass der im Marmor einge- 
schlossene Biotit unstabil ist, zeigt eine limonitartige Verfärbung. In 
den Nebengesteinen der Marmore und in den jüngeren und dickeren 
Amphibolitgängen ist der Biotit ein Hauptgemengteil. Seine Blätter sind 
meistens parallel der Schieferung eingeregelt. In den an Marmor an- 
grenzenden Kontaktzonen dieser Gesteine verschwindet der Biotit je- 
doch ziemlich abrupt, und es treten an seiner Stelle basischer Plagioklas, 
Pyroxen, Hornblende, Titanit und Epidot auf. Das Ca bewirkt folglich 
den Abbau des Biotits, der um so tiefer in das biotitführende Gestein 
hineingreift, je höher der Grad der Metamorphose ist. Quarzlagen haben 
jedoch hie und da die Einwanderung des Ca verhindert, und der durch 
sie geschützte Biotit bleibt dann unversehrt. 

Innerhalb der Amphibolitgänge hat sich Biotit auf Kosten der Horn- 
blende gebildet. Seine Blätter zeigen hier manchmal keine Regelung 
und sind mehrfach zusammen mit feinkörnigem Karbonat in schmalen 
Gängen angereichert. Es handelt sich also dabei um eine späte Bildung. 


c) Muskovit 


Er ist immer farblos und hat 2V, = 35—45°. Er tritt in vielen Mar- 
moren und Kalksilikatfelsen, aber in eher kleinen Mengen auf. 

Der Muskovit ist zumeist mit Feldspäten vergesellschaftet oder ver- 
wachsen, wobei die Blätter entweder das Feldspatkorn umhüllen oder 
es durchspiessen. Häufig ist das Feldspatkorn teilweise oder vollständig 
in eine feinschuppige Serizitmasse umgewandelt, aus der sich kleine 
Muskovitblätter abheben. Diese Umwandlung ist an den Kontakten 
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der Marmore mit den Nebengesteinen und den Amphiboliteinlagerungen 
| sowie in den mikroklinreichen Mylonitmarmoren recht verbreitet. 

| Die reinen, grobkristallinen Marmore enthalten partienweise kleine, 
i vereinzelte Muskovitblätter oder solche, die mit Quarz, Feldspat, Klino- 
i zoisit und Titanit kleine Nester bilden. Der Muskovit scheint auf Kosten 
des Feldspates und des Quarzes entstanden zu sein. Er zeigt keine Re- 
| gelung; seine meist kleinen Blättchen können auch senkrecht zur Schie- 
| ferung stehen. Eine ausgesprochene mechanische Deformation ist selten 
| bemerkbar. 


9. Forsterit 


Dieses Mineral wurde an vielen Stellen, meistens aber in kleinen Men- 
gen beobachtet. Partienweise kann es jedoch ein Hauptgemengteil wer- 
den und zu Forsteritmarmoren führen. Es ist fast immer in grauen bis 
dunkelgrauen Kalzitmarmorlagen und -schlieren angehäuft, die auch 
| Phlogopit, Strahlstein, Diopsid, Serpentin und Chlorit führen und ge- 
| wöhnlich in dolomitreichen Marmoren liegen. 

Der Forsterit bildet kleine, abgerundete oder grosse, ovale, amöben- 
formige bis unregelmässige Körner, die selten nach (010) abgeplattet 
sind. Die Korngrösse beträgt wenige mm, kann aber 7 mm erreichen. 
Eine deutliche Spaltbarkeit nach (010) und eine schlechte nach (100) 
sind oft bei den grossen Körnern zu sehen. Weitaus zahlreicher treten 
beliebig verlaufende Risse auf, die oft in ein unregelmässiges Netz ver- 
flochten sind. Die Eigenschaften des Minerals sind folgende: 

Brechungsindizes in Na-Licht: 


= 1,677—1,679, ny = 1,659 —1,661, nx = 1,643—1,645, 4 = 0,034. 
OW =) 86-88", di = 309 396, 


Das spezifische Gewicht wurde durch Trennung mit schweren Fliissig- 
keiten bestimmt. Das Mineral ist rhombisch; die optische Achse X steht 
senkrecht auf (010). Aus diesen Werten ergibt sich nach dem Diagramm 
von KENNEDY (1947) ein Fayalitgehalt von 0—5%. 

In der Regel ist der Forsterit farblos. Ab und zu gibt es jedoch meist 
scharf begrenzte Partien des Forsteritkristalls oder auch kleine, dicht 
neben ihm gelegene Korner, die kraftig verfarbt und pleochroitisch sind. 
Wahrscheinlich handelt es sich dabei um Klinohumit, wie er nachstehend 
besprochen wird. 

Der Forsterit erleidet verschiedenartige Umwandlungen. Gewöhnlich 
wird er karbonatisiert oder serpentinisiert. Im ersten Falle bildet sich Kar- 
bonat als eine trübe Masse in den Rissen oder als eine Umhüllung um 
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das Forsteritkorn. Im zweiten Falle entsteht die sogenannte ‚Maschen | 
struktur‘* (siehe unten). Selten verdrängt den Forsterit auch ein glim 
merartiges, bräunlich bis grünlich gefärbtes Mineral, das grossen Achsen | 
winkel und hohe Doppelbrechung besitzt. Eventuell ist es ein Bowlingili 
(WincHELL). All diese Umwandlungsprodukte bilden oft Pseudomor 
phosen nach Forsterit. Magnetit- und Hämatitkörnchen sind häufige) 
Nebenprodukte. Bisweilen entsteht eine trübe, feinkörnige Masse, did) 
allem Anschein nach aus Karbonat, Serpentin und Erzkörnchen besteht 
Unter anderen Bedingungen wird der Forsterit von Grammatit ver# 
drängt. Recht interessant ist aber eine Umwandlung in Diopsid, dig 
am Forsterit des Nebenmarmors der Cava Cornovo und Cava Mergozzonil! 
beobachtet wurde. Der Diopsid bildet dabei eine oft sehr diinne und] 
nicht immer das ganze Forsteritkorn umfassende Umhüllung. Diese 
kann aber sehr dick werden, bis der Forsterit nur noch als ein kleine 
rundlicher Restkern erhalten bleibt. Diopsidkörner, die keine solche 
Restkerne enthalten, haben wahrscheinlich das ganze Forsteritkorn auf. 
gezehrt. Die Diopsidumhüllung besteht entweder aus einem einheitliche 
Kristall oder häufiger aus mehreren Kristallkörnern. Nachdem diesel 
Umwandlung infolge Wechsel der physikalisch-chemischen Bedingungenk 
beendet war, setzten die Serpentinisierung und Karbonatisierung ein.) 
Der Diopsid blieb dabei unversehrt. Der von einem frisch erhaltenen} 
Diopsid umhüllte Forsteritkern kann vollständig serpentinisiert sein. 
In den Mylonitmarmoren fehlt der Forsterit, weil er sehr spröde und} 
unstabil ist. Es wurde beobachtet, dass er schon in nur mässig durch- 
bewegten Marmoren leicht zerkleinert, getrübt und zersetzt wird. 


10. Klinohumit 


Dieses Mineral wurde am Südteil der Lage 3 des Marmors von Rio} 
Cannobino (14) gefunden und kommt in dunkelgrauen Linsen aus For-! 
steritmarmor sporadisch vor. Klinohumit fällt durch seine Farbe undi 
seinen Pleochroismus auf: 


X = goldgelb, Y = blassgelb, Z = farblos. 


Absorption: X>Y>Z. Die Körner sind oft durch Erzstaub getrübt. 
Manchmal gute Spaltbarkeit nach (100) und recht selten Flächen und! 
Verzwillingung nach (100). Doppelbrechung und Brechungsindizes sind 
wenig kleiner als beim Forsterit. Die Messungen am Drehtisch ergaben: 


2Vz = 13°, 749,785 X 0,6% 9°, 10% 


Das Mineral ist monoklin mit Z||b. 
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Für Klinohumit halte ich auch die meist scharf abgegrenzten, gefärb- 
| ten Randpartien mancher Forsteritkörner sowie kleine, in ihrer Nähe 
' gelegene Körner, die wohl sehr spärlich, aber in fast allen Forsteritvor- 
i kommen beobachtet wurden. Diese Partien und Körner weisen einen 
dem schon beschriebenen ähnlichen Pleochroismus auf: X = bräunlich- 
gelb bis gelb, Z = hellgelb bis farblos. Meistens ist die gefärbte Klino- 
 humitpartie optisch anders orientiert als das aus Forsterit bestehende 
‘farblose Restkorn. Manchmal aber löscht das ganze, zweiteilige Korn 


gleichzeitig aus, was auf mögliche Anwesenheit von farblosem Klino- 
| humit hinweist. Die kleinen Klinohumitkörner lassen hie und da mut- 
| massen, dass sie aus einem Forsteritkornrand abgetrennt wurden. 

| Die Humitmineralien, die bekanntlich F’ und OH’ in ihrem Gitter 
| enthalten, bilden sich durch pneumatolytische Prozesse bei hochgradiger 
| Kontaktmetamorphose in Mg-reichen und SiO,-armen Kalken (TURNER, 
| 1954; HARKER, 1952). Die Ausbildung und das Vorkommen des vor- 
liegenden Klinohumits lassen keinen Zweifel darüber aufkommen, dass 
er aus Forsterit entstanden ist. 

Abgesehen von Chondrodit sind die Humitmineralien recht selten. 
RePOSSI (1916) erwähnt solche in den Calcefiri von Brugo (S. 132) und 
von S. Giorgio di Novate (S. 142) am Lago di Mezzola. Knup (1958, 
S. 161) entdeckte Klinohumit in den Marmorlagen der Ribellasca. Auch 
bei diesen Vorkommen sind die Humitmineralien immer mit Forsterit 


vergesellschaftet oder verwachsen. 
11. Serpentine 


Diese begleiten den Forsterit in meistens kleinen Mengen. In manchen 
Aufschlüssen treten jedoch auch Serpentinmarmore und -gänge auf. 

Alle drei Serpentinvarietäten wurden beobachtet: die Chrysotile bil- 
den Fasern, deren Elongation bei der y-Varietät positiv, bei der «- 
Varietät negativ ist. Sie kommen in parallelfaserigen, büscheligen oder 
wirren Aggregaten vor. Ihre Brechungsindizes liegen zwischen etwa 
1,550 und 1,562, ihre Doppelbrechung schwankt von 0,006 bis 0,012. 
2V wechselt stark und ist positiv bei Chrysotil-y, negativ bei Chrysotil-«. 
Der Antigorit bildet Blätter, auf denen X nahezu senkrecht steht. Er 
hat 2V, = 30—50°. Seine Lichtbrechung ist etwas grösser, seine Doppel- 
brechung etwas kleiner als bei den Chrysotilen. In den Serpentingängen 
wurden auch Partien mit sehr schwacher Doppelbrechung und bläulichen, 
anomalen Interferenzfarben sowie fast isotrope Partien beobachtet. 

Makroskopisch sind die Serpentine hell- bis dunkelgrün gefärbt. Im 
Mikroskop erscheinen sie farblos und klar. In wenigen Fällen bekommen 
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sie wahrscheinlich durch eingebautes Fell eine gelbgrüne, durch sehr | 
feinen Erzstaub eine bräunliche Farbe. Bisweilen sind sie sehr trüb oder 
enthalten viele Erzkörnchen aus Magnetit, Hämatit und Magnetkies. 

Die Serpentine verdrängen vor allem den Forsterit. Bei der dadurch | 
entstehenden, schon erwähnten ,,Maschenstruktur“ bildet der Chrysotil-y | 
Fasern, die untereinander parallel liegen und senkrecht zu den einzelnen 
Rissen und dem Rand des Forsteritkorns angeordnet sind. Die anfangs | 
von den Maschenbalken eingeschlossenen Forsteritreste wandeln sich | 
zuletzt in parallelfaserige bis wirre Füllungen aus Chrysotil-« oder auch |! 
Antigorit um. Manchmal entstehen hier zudem Talk und Karbonat. 
An Serpentinisierung, die allerdings nur auf wenige Stellen beschränkt | 
ist, leiden auch der Diopsid, der Grammatit, der Dolomit, die Horn- 
blende und viel seltener der Chlorit und der Phlogopit. Serpentinpseudo- 
morphosen nach all diesen Mineralien sind häufig. 

Bei den Dolomitkörnern bildet sich oft eine Serpentinumhüllung, die | 
aus senkrecht zum Kornrand orientierten Fasern und Blättchen besteht. 
Die Serpentinisierung kann durch die Spaltrisse und die Translations- 
lamellen fortschreiten und somit geradlinige Balken im Dolomitkorn 
erzeugen. Während der Umwandlung haben sowohl die chemischen Re- 
aktionen als auch Volumenveränderungen das Serpentinkörner umge- 
bende und das in diesen eingeschlossene Karbonat auffallend umgeformt. 
Sie haben es nämlich in eine sehr feinkörnige, stark bräunlich bestäubte 
bis opake Masse verwandelt. 

In Scherzonen der Marmore haben die vorwiegend aus Antigorit be- 
stehenden Serpentinkörner eine einzigartige mechanische Deformation 
erlitten. Sie sind nicht nur stark undulös oder zertrümmert, sondern 
auch zu langgestreckten, schnur-, band-, flammen- bis netzartigen For- 
men ausgewalzt. Serpentinkörner, die am Rande einer Scherzone liegen, 
sind nicht entzweigebrochen, sondern sie haben diese Deformation nur 
in ihrem in dieser Zone befindlichen Kornteil erfahren, während der 
übrige, in ungestörtem Marmor liegende Teil unversehrt blieb. Der 
Serpentin erweist sich folglich als sehr biegsam und scheinbar dehnbar. 
In Wirklichkeit dürfte es sich kaum um eine nachträgliche Dehnung, 
sondern um ein Anzeichen von unter ständigem Stress erfolgtem Wachs- 
tum handeln. 

Die Serpentingänge sind einige mm dick und wurden bei Nogeri- 
Daila (17) und Rio Cannobino (14), also in der Nähe des Peridotitstockes 
von Finero gefunden. Sie liegen entweder in dolomithaltigen Marmoren 
oder häufiger zwischen Marmor und Diopsid- (Tafel V, Fig. 9) bzw. 
Hornblendefels. In den Gängen ist der Serpentin meistens klar; er zeigt 
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| im parallelen Licht kaum Korngrenzen, unter gekreuzten Nicols aber 
enthüllen sich parallelfaserige, büschelige bis wirr filzige Aggregate, die 
grössere, undulöse Antigoritblätter enthalten. In den Gängen befinden 
sich reliktische Körner von Diopsid, Hornblende, Strahlstein und selten 
| auch Phlogopit. 


12. Chlorite 


Sie sind an vielen Stellen aber immer nur in sehr kleinen Mengen 
vorhanden. Sie bevorzugen die Mg-reichen Marmore und die Amphibolit- 
| gänge und verdrängen den Strahlstein, die Pyroxene, die Hornblende, 
| den Phlogopit, den Forsterit, den Biotit, den Muskovit und die Feld- 
| späte. Sie bilden sich oft in Gesteinsrissen und Schichtflächen. An Stellen, 
| wo eine starke Serpentinisierung stattgefunden hat, zeigen die Chlorite 
| eine randliche Umwandlung in Serpentin. 

Die Chloritblätter sind meist klein und erreichen selten einen Durch- 
| messer von mehr als 7 mm. Sie sind makroskopisch hell- bis dunkelgrün 
| gefärbt. 

| Von den verschiedenen Varietäten sind die Orthochlorite die verbrei- 
tetsten. Sie erscheinen im Mikroskop farblos oder hell gefärbt mit mehr 
oder weniger deutlichem Pleochroismus: 


X = hellgelb, hellgrün, grün, Z = farblos, hellgelblich. 
Absorption: X > Z. 


Häufiger zeigen die Blätter negative Elongation. Z ist spitze Bisektrix 
und nahezu senkrecht zum Blatt; 2V, = 0—30°. n, variiert zwischen 
etwa 1,57 und 1,59, die Doppelbrechung von +0,012 bis +0,005. Aus 
diesen Daten ergibt sich nach dem Diagramm von Hey (1954) Scheridanit 
bis Klinochlor. 

Die Doppelbrechung verringert sich mit abnehmendem Al-Gehalt von 
den obigen Werten bis auf 0 und steigt dann wieder auf —0,003 an. 
Wegen der Dispersion wird die Isotropie bei dieser Variation der Doppel- 
brechung zunächst von den kleineren und nachher von den grösseren 
Wellenlängen erreicht, was braune bzw. blaue anomale Interferenzfarben 
zur Folge hat. Die Dispersion der optischen Achsen trägt dazu bei, dass 
das anomale Blau über das Braun stark vorwiegt. Bei negativer Doppel- 
brechung tritt X als spitze Bisektrix an Stelle von Z und die Elongation 
des Blattes ist folglich positiv. 2Vx schwankt von 0° bis 10°. Für diese 
Daten ergibt sich nach dem erwähnten Diagramm ein Pennin. 

Alle Chloritvarietäten kommen oft zusammen vor. Es wurde sogar 
beobachtet, dass manche Blätter im Kern und am Rand abwechselnd 
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negative bzw. positive Elongation und braune bzw. blaue anomale 
Interferenzfarben aufweisen. 

Bei Erzreichtum erscheinen sehr kräftig grün gefärbte Chlorite. 
2V, beträgt bei diesen 0—10°, ny steigt bis auf 1,627 und das spezifische 
Gewicht bis auf 2,95 an. Diese Varietät gehört zu den Leptochloriten 
und ist wahrscheinlich ein Diabantit. 


13. Skapolith 


Dieses Mineral, das stets von Kalzit begleitet wird, kommt in ver- 
einzelten Körnern oder in Nestern zusammen mit Epidot, basischem 
Plagioklas, Diopsid, Mikroklin, Strahlstein, Titanit, Phlogopit und 
Quarz vor und kann lokal das häufigste Silikat sein. Bemerkenswert 
ist, dass die skapolithhaltigen Marmore oft mehr oder weniger stark 
mylonitisiert sind und Mikroklin führen. Bei manchen Kalksilikatfelsen 
kann der Skapolithanteil bis auf 60%, ansteigen, wie dies in einem Mi- 
kroklin-Diopsid-Skapolithfels des Val Sacro Monte beobachtet wurde. 
Ferner bildet der Skapolith schmale, weisse, schon im Gelände augen- 
fällige und oft weit verfolgbare Reaktionssäume zwischen Marmor und 
den Kontaktzonen von Amphibolitgängen und amphibolitischen Ein- 
schlüssen (Tafel II, Fig. 3). Die Dicke dieser Reaktionssäume beträgt 
zumeist ein paar mm, ist also von der Grössenordnung der Skapolith- 
körner, welche flächenhaft nebeneinander angeordnet sind. Selten rückt 
der Skapolith etwas ins Innere der Kontaktzone vor, wo er den Plagio- 
klas und den Pyroxen verdrängt. In den Reaktionssäumen wird der 
Skapolith von Epidot begleitet, der meistens als eine schmale Schicht 
den Skapolithsaum von der Kontaktzone trennt. Der Epidot bildet 
Mischkristalle, die gegen den Skapolith eisenarm (Klinozoisit), gegen die 
Kontaktzone eisenreich (Pistazit) sind. Die Skapolithkörner werden oft 
von Epidot umhüllt und durch diesen ersetzt. 

Der Skapolith bildet wechselnd grosse, xenomorphe, oft gerundete 
und nur selten etwas prismatisch ausgebildete Körner. Bisweilen besitzt 
das Mineral eine gute prismatische Spaltbarkeit nach (100), seltener 
nach (110). Licht- und Doppelbrechung des einachsig negativen Minerals 
sind stets gross, was auf hohen Mejonit-Gehalt hinweist. Der Skapolith 
eines Kalksilikatfelses von Rio Pogallo hat in Na-Licht folgende Bre- 
chungsindizes: 


TR, Mittelwert: DOtTDE _ 1,574 
zum 9 
A = 0,035 A 


Spezifisches Gewicht: 2,735 + 5°/o9 
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Nach dem Diagramm von TRÖGER (1950) beträgt seine Zusammen- 
setzung auf Grund der Doppelbrechung und des Mittelwertes der beiden 
Brechungsindizes: Mejonit 76% und Marialith 24%, mit einem Anionen- 
verhältnis Cl: CO, = 1: 12. 


14. Granat 


Er wurde an wenigen Stellen, und zwar nur in silikatreichen Mar- 
i moren und Kalksilikatfelsen gefunden. In Amphibolitgängen kommt er 
sehr selten vor. Er ist in der Regel mit Diopsid, Epidot, Skapolith, 
Titanit, Plagioklas und Erz vergesellschaftet. Wenige Granatfelse wur- 
den ebenfalls beobachtet. 

Das Mineral ist im Mikroskop farblos oder blass rosa bis rötlichbraun 
gefärbt. Bei Verwachsung mit Erz bekommt es gelbliche Flecken. Die 
Korngrösse wechselt stark und erreicht bis 2 cm (Candoglia). Die Körner 
sind abgerundet oder unregelmässig bis verästelt und werden von vielen 
| Rissen durchsetzt. Einschlüsse von Karbonat, Erz, Klinozoisit und 
Bar: sind häufig. Der Granat zeigt oft eine anomale Doppelbrechung, 
deren wechselnde Intensität eine Felderteilung oder Lamellierung erzeugt. 

Für zwei aus Kalksilikatfelsen stammende Proben wurden die Bre- 
“Chungsindizes in Na-Licht, die Gitterkonstanten durch Röntgenpulver- 
‚aufnahme und die spezifischen Gewichte durch schwere Flüssigkeiten 
ermittelt. Die Resultate sind folgende: 


| 
Vorkommen Farbe | n | ao | d 
| 
| 
| Val Sacro Monte hellrosa 1,752 241060 11,74 + 1°/o 3,56 + 20/0 
. Rio Pogallo braun 1,771 + 10/00 11,72 + 10 3,59 + 29/0 


Diese Werte zeigen deutlich, dass es sich um Grossulare handelt. Das 
Diagramm von KENNEDY (1947) ergibt folgende Zusammensetzungen : 
erste Probe: 90% Gr, 8% An und 2% Py; zweite Probe: 80% Gr und 
20% An. Auch auf dem Diagramm von FRIETscH (1957), bei dem Gitter- 
konstante und Brechungsindex einander gegenübergestellt sind, fallen 
die Punkte für die obigen Granate ins Feld der Grossulare. 

Granat hat sich in Quarzgängen auf Kosten von Klinozoisit oder 
Plagioklas gebildet. Bisweilen entstehen kleine Granatkörnchen inner- 
halb der Plagioklaskörner. Diopsid und Skapolith werden ebenfalls 
von Granat verdrängt. Durch Zersetzung wird der Granat sehr trüb 
oder er wandelt sich in Epidot, Quarz und selten in grüne Hornblende um. 
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In den reinen Marmoren ist Titanit kaum vorhanden. Sobald aber 
kleine Mengen von Silikaten darin enthalten sind, tritt er ständig auf. 
Er ist auch ein häufiger Gemengteil der Amphiboliteinlagerungen und 
der Kalksilikatfelse und kann besonders in der Nähe von Karbonat bis 
10% dieser Gesteine ausmachen. 

Er bildet meist kleine, spindelförmige bis gerundete oder grosse, un- 
regelmässige, längliche bis stengelige Kristalle mit rhombenförmigem 
Umriss. Die Längsachsen der Kristalle sind stets in die Schieferungs- 
fläche eingeregelt. Die Korngrösse ist vom Silikatgehalt abhängig. In 
Kalksilikatfelsen erscheinen bis 1 cm lange, spitz endende Kristalle. Im 
Mikroskop ist Titanit farblos oder deutlich gefärbt und merklich pleo- 
chroitisch: in der Längsrichtung der Kristalle ist er farblos, quer dazu 
bräunlich bis rötlich braun. Eine gute Spaltbarkeit nach (110) ist häufig, 
eine einfache oder polysynthetische Verzwillingung nach (100) selten 
vorhanden. Die Brechungsindizes liegen hoch über 1,66; der positive 
Achsenwinkel schwankt von 23° bis 35°. Die Dispersion ist sehr ausge- 
prägt: r>v. Das spezifische Gewicht liegt zwischen 3,4 und 3,8. 

Der Titanit ist mit Kalzit, Diopsid, Hornblende, Strahlstein, Feld- 
spat, Pistazit und Erz vergesellschaftet und oft in diesen Mineralien 
eingeschlossen. Partienweise können viele kleine Titanitkörner ange- 
häuft sein (Insekteneier). Das für die Titanitbildung benötigte Ti wurde 
wenigstens zum Teil von Rutil angeboten; denn in einem Falle wurden 
reliktische, beim Titanit befindliche oder in diesem eingeschlossene 
Rutilkörnchen beobachtet. Der Kalifeldspat, der ebenfalls zu den Be- 
gleitmineralien des Titanits zählt, hat sich später gebildet und dringt 
in die Risse der Titanitkörner hinein. In den Amphibolitgängen ist 
Titanit gerne mit Pistazit und Hornblende verwachsen und zeigt dann 
bisweilen korrodierte Kornflächen, was auf eine Verdrängung durch 
diese Mineralien hinweist. 


16. Selten vorkommende Silikate 
a) Turmalin 


Er wurde sehr sporadisch und stets in winzigen Mengen getroffen. Seine 
Körner sind ungewöhnlich spröde und von vielen Rissen durchzogen 
oder zu kleinen, eckigen Bruchstücken zerbröckelt. Grosse, mechanisch 
nicht beanspruchte Körner sind unregelmässig oder säulig ausgebildet und 
zeigen hie und da prismatische, seltener auch pyramidale Kristallflächen. 
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Das Mineral erscheint mit starkem Relief und hoher Doppelbrechung. 
Es ist einachsig negativ, deutlich gefärbt und stark pleochroitisch. 


E = farblos bis hellgelblich, hellgrünlich oder hellbräunlich : 
0 bläulich- bis olivgrün, oder oliv- bis gelblichbraun. 


b) Zirkon 


Zwei mittelgrosse, blassbraun gefärbte, tetragonal-prismatische Kri- 


i stalle im Labradoritgang, der einen im Marmor (2) von San Michele 
eingelagerten Amphibolit durchsetzt. Die Prismenflächen sind (100) und 

(110). Spaltbarkeit nach (110) vorhanden. Das Mineral ist einachsig 
| positiv. Die Doppelbrechung ist hoch, aber niedriger als die des Titanits. 


c) Cordierit 


In einem Aktinolith-Epidot-Diopsidfels der Cava Cornovo wurden 


i viele Körner beobachtet, die nach ihren Eigenschaften als Cordierit 
| angesehen werden dürfen. Diese Körner sind meistens mit Erz ver- 


wachsen und zeigen gegen dieses Idiomorphie, und zwar zwei Flächen, 
die einen Winkel von ca. 60° bilden. Sie sind wahrscheinlich (110). In 
ihrer Zone erscheint noch eine Fläche, eventuell (100). Die prismatisch 


ausgebildeten Kristalle zeigen gerade Auslöschung und negative Elon- 


gation. 2Vx = 45—70°, 1,535 <n<1,545. Farblos, ohne Spaltbarkeit. 
Die Körner sind unregelmässig verwachsen und nicht verzwillingt. Sie 
werden von vielen Rissen durchzogen, in denen sich ein feinkörniges 
bis schuppiges Mineral gebildet hat. 


d) Talk 


Dieses Mineral wurde in einigen Mg-reichen Marmoren und Kalk- 
silikatfelsen als Verdrängungsmittel beobachtet. Es bildet schuppige bis 
blättrige, farblose Aggregate, meistens pseudomorph nach Diopsid, 
Strahlstein oder Plagioklas, und unterscheidet sich von Muskovit durch 
kleineren Achsenwinkel: 2Vx = 0—30°. 


e) Zeolithe 


Sie sind ausserordentlich selten und vorwiegend in Rissen der de- 
formierten Gesteine zu sehen. Ihre Merkmale sind: n<1,535, 4 < 0,009, 
2Vx = 30—50°, gelegentliche Zwillingslamellen und gute Spaltbarkeit. 
An anderer Stelle wurde auch ein mit Quarz verwachsenes Mineral mit 
2V, = 42°, n~1,535 und À = 0,006—0,009 beobachtet. 
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f) Sillimanit 


Er wurde in den Biotitgneisen gefunden, die die Marmore von San 
Michele, Rio Cannobino und Monte Cotto einschliessen. Er bildet fein- 
körnige, faserige bis nadelige, spindelförmige, in die Schieferungsfläche 
eingeregelte Aggregate. Die grösseren Nadeln lassen eine gute Spaltbar- 
keit nach (010) sowie eine unregelmässige Querabsonderung erkennen. 
2V, = 20—25°; gerade Auslöschung, 1 = +. 

Er ist eng mit Biotit verbunden oder ersetzt ihn. In den an Marmor 
angrenzenden Randpartien der Gneise wandeln sich beide Mineralien 
in basischen Plagioklas um. 


17. Mineralogische Seltenheiten von Candoglia 


Taramellit 


Er wurde von Tacconr 1908 entdeckt und beschrieben. Mazzi (1957) 
untersuchte das Mineral nochmals chemisch sowie strukturanalytisch. 
Er gab folgende Formel an: Ba,Fe,?+Fe?+Ti(Si,0,,).(OH),. Die rönt- 
genographische Untersuchung ergab, dass das Mineral rhombisch ist, 
und seine Gitterkonstanten sind: a, = 7,05 À, b, = 13,95 Ay é; =a 208 A 
(+0,5°/ 9). MAZZI halt es für ein Sorosilikat mit Ringen von vier Tetra- 
edern. 

Ich habe das Mineral nur in der Cava Madre gefunden. Es ist immer 
in den Kontaktzonen von Amphibolitgängen zusammen mit diopsidi- 
schem und ägirinhaltigem Augit, Hornblende, Pyrit und Baryt zu finden. 
Es bildet braunviolette, faserige bis stengelige, oft büschelige Aggregate, 
die eng mit Pyrit verwachsen sind und bisweilen von Hornblende durch- 
setzt werden. Auf dem Drehtisch wurden folgende Daten ermittelt: Das 
Mineral besitzt eine vollkommene Spaltbarkeit nach (010) und manchmal 
auch eine schlechte, zur ersten senkrechte Spaltbarkeit nach (100). Beide 
sind parallel der Längsrichtung der Stengel bzw. der c-Achse. Eine 
grobe Absonderung senkrecht zu den Stengeln ist häufig vorhanden. 
2V, = 48—53° (korrigiert für n 1,80 mittels Nomogramm von TROGER, 
1939). X steht senkrecht zur vollkommenen, Y senkrecht zur schlechten 
Spaltbarkeit. Der Pleochroismus ist auffallend kräftig: 


X~Y = gelblichrosa bis braunrosa, 
Z = dunkelbraun, fast opak. 


Die chemische Zusammensetzung, das Vorkommen und das Fehlen 
von Anzeichen mechanischer Beanspruchung weisen darauf hin, dass 
sich der Taramellit während der hydrothermalen Schlussphase der 
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Metamorphose bildete, bei der Erz- und Alkalizufuhr sowie eine erneute 
Rekristallisation des Karbonats stattfand. 


Ein neues Bariumsilikatmineral wurde in der Cava Mergozzoni ge- 


_funden, wie schon in einer kurzen Mitteilung (PAPAGEORGAKIS, 1959) 


besprochen wurde. Die Resultate einer ausführlichen, noch nicht abge- 
schlossenen Untersuchung werden in einer nächsten Publikation er- 
scheinen. 


€. Sulfate und Phosphate 


1. Baryt 


Baryt kommt in manchen der untersuchten Aufschlüsse in beacht- 


licher Menge vor, während er in anderen entweder akzessorisch auftritt 


oder vollständig fehlt. 
In der kleinen Marmorlinse zwischen Porto Ronco und Moscia (3) 
sowie im Marmor des Gridone wurden nur unter dem Mikroskop einzelne 


_ oder gruppenbildende Barytkörner gefunden, die vorwiegend in Gesteins- 
_rissen angereichert sind. Sonst liess sich dieses Mineral erst im Vor- 


kommen der Alpe Belmello und in den Marmorbrüchen von Candoglia 
wieder treffen. Hier ist der Baryt nicht nur als partienweise Anreicherung, 


+ sondern auch in Form von vielen, meist dünnen, höchstens 10 em dicken 


Lagen vorhanden, die den Marmoren und angrenzenden Gneisquarziten 
konkordant eingeschaltet sind. Seltener bildet er kleine Nester, Schlieren 
und Gänge, die hie und da diskordant verlaufen. Manche Kalksilikat- 


_felse und Erzgänge führen lokal viel Baryt. Er ist auch in Amphibolit- 


gängen, allerdings sehr selten und in geringen Mengen zu finden. 

Am reichsten an Barytlagen ist die Cava Mergozzoni. In der Cava 
Cornovo und der Cava Madre sind die Barytlagen ausserordentlich selten, 
der Marmor aber führt stellenweise reichlich Baryt in einzelnen Körnern, 
kleinen Nestern und Adern, die sich im Gelände nur durch das höhere 
spezifische Gewicht dieses Marmors zu erkennen geben. Diese Baryt- 
anhäufungen sind stets in den grob rekristallisierten Marmorpartien an- 
zutreffen und sind deswegen häufig mit Erz und grünen Silikaten ver- 
gesellschaftet. 

Der Baryt ist weiss, grobkörnig und xenomorph; seine Körner sind 
unter dem Mikroskop trüb und oft verzahnt. Die Korngrösse beträgt 
in der Regel 2-6 mm, kann aber bis 2 cm erreichen. Das spezifische 
Gewicht, welches. mit der Westphalschen Waage an kleinen, aus den 
reinen Lagen abgeschlagenen Stücken gemessen wurde, schwankt zwi- 
schen 4,32 und 4,41. 
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Die Brechungsindizes wurden in Na-Licht an Körnerpräparaten be- 
stimmt: 


n, = 1,647—1,648, ny = 1,636—1,637, nx = 1,636, 4 = 0,011—0,012 


Die Drehtischmessungen ergaben: 2V, = 38°, 40°, 42°, 499, 42°) 42008 
Senkrecht X verläuft eine vollkommene Spaltbarkeit: sie entspricht (001). 
Parallel X liegt eine gute Spaltbarkeit in zwei Richtungen (110) und 
(110), deren Winkel 78° beträgt und von der O. A. E. halbiert wird. 
Eine weitere fast ebenso gute Spaltbarkeit verläuft parallel der O. A. E., 
entspricht also (010). Zwillingslamellen nach (110) und (110) sind häufig 
und können wie bei den Plagioklasen in einzelnen Körnern zahlreich 
auftreten und bisweilen auskeilen. 

Sowohl das spezifische Gewicht als auch 2V, zeigen Werte, die von 
denjenigen des reinen Baryts etwas abweichen. Wahrscheinlich ist das 
auf eine Cölestin-Beimischung zurückzuführen. Leider konnte die An- 
wesenheit von Sr nur qualitativ nachgewiesen werden. 

Die Barytlagen können bis fast 98%, aus Baryt bestehen, sind aber 
oft durch schmale Kalziteinlagerungen geschichtet. Die Schichten sind 
bisweilen drusenartig mit Barytkristallen überzogen. Diese weisen jedoch 
nur selten Kristallflachen auf, und zwar (001) und (110). Der einge- 
lagerte und der angrenzende Kalzit ist dunkelgrau gefärbt. In den 
Barytlagen gibt es auch Quarz, Epidot, Muskovit, Titanit, Magnetit 
und Pyrit. Diese Mineralien bilden gewöhnlich Nester innerhalb der 
Lagen. Die Barytkörner enthalten manchmal Einschlüsse von Karbonat 
und Muskovit. 

Der Baryt weist in der Regel Anzeichen mechanischer Deformation 
auf, wie undulöse Auslöschung, gebogene Spaltrisse und Zwillingslamellen, 
Kornrandverzahnung, Kornrandzertrümmerung bis vollständige Zer- 
kleinerung. Kleinkornbildung ist vor allem an den Kornrändern und 
längs Spaltrissen festzustellen. Lagen mit Baryt wurden als Scherflächen 
benutzt. In den fein zertrümmerten Partien finden sich hie und da 
spindelförmige bis ovale Barytporphyroklasten, deren Längsachsen par- 
allel den Scherflächen liegen. Nach der Kataklase hat stellenweise wie- 
derum eine Rekristallisation des Baryts stattgefunden. Hohlräume und 
Gesteinsrisse sind durch neugebildeten Baryt verheilt. 

Die Herkunft des Baryts ist leicht festzustellen. Seine Lagen sind 
sehr schmal und konkordant, oft feingeschichtet und mit Marmor und 
Gneisquarzit wechsellagernd; sie lassen sich meist weit verfolgen, und 
auch wenn sie auskeilen, setzen sie sich wieder fort. Der Baryt ist dem- 
nach sedimentogenen Ursprungs. Die wenigen diskordanten Gänge und 
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Schlieren sowie die Nester und die vereinzelten Körner sind durch Stoff- 
wanderung aus den Barytlagen während der Metamorphose entstanden. 
Obwohl die Erzgänge in manchen Partien reichlich Baryt führen, halte 
ich es für wahrscheinlich, dass dieses Mineral nicht mit dem Erz zugeführt 
wurde, sondern dass es durch die Erzintrusion aus den Barytlagen mit- 
gerissen oder aufgelöst und an anderen Stellen abgesetzt wurde. Dafür 
spricht die Tatsache, dass sich die Hauptgemenge des Baryts in den 
konkordanten Lagen befindet. 


i 2. Apatit 


Der Vertreter der Phosphate kommt stets akzessorisch vor. In vielen 
_ Kalksilikatfelsen und Amphibolitgängen, besonders aber in ihren mit 
. Karbonat begrenzten Kontaktzonen erscheint der Apatit etwas reich- 

licher und gröber ausgebildet als sonst. Er kann hier partienweise bis 
5% des Gesteins ausmachen. Diese Anreicherung muss die Folge einer 
Phosphatmetasomatose sein. 
Der Apatit bildet wasserhelle, meist kleine, gerundete bis ovale, aber 
auch prismatische Kristalle mit den Flächen (1010), seltener (0001) und 
| (1011). Die länglichen Prismen besitzen eine gute Spaltbarkeit nach 
(0001). Der niedrigen Doppelbrechung wegen lässt sich die Einachsigkeit 

- meist schwer erkennen. Eine anomale Zweiachsigkeit mit kleinem ne- 
gativem Achsenwinkel scheint aber als Folge mechanischer Beanspru- 
chung in grösseren Körnern häufig aufzutreten. Die Brechungsindizes 
haben einen Mittelwert von ca. 1,65. 

Apatit kann in Karbonat und in fast allen Silikaten eingeschlossen 
sein. Kalzitmäntel, die Apatitkörner umhüllen und oft pseudomorph 
prismatisch ausgebildet sind, lassen erkennen, dass dieses Mineral von 
Kalzit verdrängt wird. 


— rr gen 


D. Oxyde 


1. Spinell und Rutil 


In der Runse (15) bei Nogeri wurde in einem Titanit-Grammatit- 
Diopsidfels Spinell gefunden. Er steckt in Karbonatnestern und bildet 
bis 5 mm grosse, dunkelgrüne, xenomorphe, bisweilen amöbenförmige 
Körner. Im Mikroskop erscheint er farblos mit grünlichem Stich und 
isotrop. Er enthält Einschlüsse von Karbonat, Apatit und Silikaten. 

Eine Röntgenpulveraufnahme ermöglichte seine einwandfreie Identi- 
fizierung und ergab die Gitterkonstante: a, = 8,05+1% Ä. Zum Ver- 
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gleich sei die Gitterkonstante vom reinen, künstlichen MgALO, erwähnt: 
ap = 8,59 A (Bacon, 1952). Der Brechungsindex in Na-Licht beträgt: 
1,729 + 19/59, das spezifische Gewicht 3,60 +2%. Diese Werte ergeben 
nach dem Diagramm von TROGER (1950) eine Zusammensetzung von}! 
ca. 95%, MgAl,O, und 5% FeA1,0,. 

Im Marmor von Porto Ronco (3) und Daila (17) wurden einzelne 
kleine, hellgrüne, hochlichtbrechende, isotrope Körner beobachtet, die} 
wahrscheinlich Spinell darstellen. Sie kommen zusammen mit Forsterit, 
Serpentin und Chlorit vor. 


Rutil wurde nur ganz vereinzelt im Marmor (1) von San Michele und in einem | 
Amphibolitgang der Cava Mergozzoni gefunden. In Chloritblättern aus dem Mar: || 
mor von Rio Cannobino kommt er in der Form eines feinen Sagenit-Gitters vor. | 

Das Mineral bildet unregelmässige Körner mit guter prismatischer Spaltbarkeit. | 
Es ist einachsig positiv und zeigt sehr hohe Licht- und Doppelbrechung. Es ist |) 
intensiv gefärbt und pleochroitisch: 


O = gelblichbraun 
E = rötlichbraun E>0 


Im erwähnten Amphibolitgang tritt Rutil auch als kleine Einschlüsse in Titanit auf. 


2. Eisenoxyde 


Der Magnetit ist meistens xenomorph. Die manchmal erscheinenden, 
idiomorphen Kristalle nach (111), (100) und (110) sind teilweise als 
Pseudomorphosen nach Pyrit anzusehen. Im Erzmikroskop ist das 
Mineral grau, zeigt ein recht mässiges Reflexionsvermögen und keine 
Entmischungslamellen, was auf fehlendes Ti hinweist. 

Magnetit findet sich fast überall, aber immer in kleinen Mengen. Er 
ist in der Regel mit Sulfiden vergesellschaftet, die er verdrängt und oft 
umhüllt. In grossem Ausmass erscheint er in Candoglia, wo er den 
Hauptgemengteil der Erzgänge darstellt. Er bildet hier bis viele mm 
grosse, unregelmässige, zackige, verästelte bis skelettartige und von vielen 
Rissen durchzogene Körner, die oft löcherig sind. Die Äste benachbarter 
Körner verschmelzen, und es entsteht ein unregelmässiges Netz. In 
dessen Lücken und in den Löchern der Körner stecken Karbonat, Sili- 
kate oder Sulfide. Von den Erzgängen aus hat der Magnetit allein oder 
mit Sulfid partienweise den angrenzenden Marmor imprägniert. Er 
scheint sich gleichzeitig mit dem Magnetkies, häufig aber nach diesem 
gebildet zu haben. 

Magnetit wandelt sich gerne in Hämatit und Limonit um. 

Der im Durchlicht dunkelblutrote Hämatit zeigt sehr selten Kristall- 
flächen nach (0001), die glänzend weiss reflektieren, sowie Zwillingsla- 
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i mellen nach (1011). Öfters bildet er Pseudomorphosen nach Pyrit. 
» Manchmal sind seine Körner zonar, wobei rote und schwarze Schichten 
wechsellagern. Das Mineral tritt weniger häufig auf als die Sulfide und 
der Magnetit und scheint diese Erze zu verdrängen. In Candoglia bildet 
es, allerdings sehr untergeordnet, auch Imprägnationen im Marmor, wie 
zum Beispiel beim Aplitgang im Bruch (25). In Kontaktzonen von Am- 
| phibolitgängen entstehen aus zerfallenden Mafiten feine, netzartige 
‚ Adern von Hämatit und Limonit. 

Der Limonit bildet im Durchlicht gelblichrote, gelbbraune bis braune Körner, 
| die meistens mit anderen Erzen verwachsen sind und bisweilen Pseudomorphosen 
| nach Pyrit aufweisen. Die Körner bestehen vorwiegend aus Nadeleisenerz, das in 
| Form anisotroper, geradauslöschender Nadeln erscheint. Eng damit verwachsen 
| treten bisweilen braunrot durchscheinende, isotrope Massen auf, die wahrscheinlich 
ein Eisenhydroxyl-Gel darstellen. 

| Verwitterte, mafitreiche Gesteinspartien enthalten oft viel Limonit. 


E. Sulfide und Sulfosalze 


Pyrit, Magnetkies und Kupferkies 


Der Pyrit ist im schrägen Auflicht an der hellmessinggelben, im Erz- 
mikroskop an der lichtgelben Farbe und dem sehr hohen Reflexions- 
vermögen zu erkennen. Er ist zumeist xenomorph, oft erscheinen aber 
idiomorphe Kristalle mit (100) und (210). Von Candoglia erwähnt 
Borris (1890) Pyritkristalle mit (210) und (100), Taccont (1911) solche 
mit den gleichen Flächen sowie (110) und Camisasca (1941) auch solche 
mit (421), (522) und (920). 

Das Mineral hat zweierlei Herkunft: 1. Primärsedimentogener Pyrit 
kommt vereinzelt aber regelmässig vor. Er ist auch in den reinen Mar- 
moren zu finden und kann bisweilen bis mehrere cm grosse Konkretionen 
bilden. 2. Sekundärer Pyrit tritt in metasomatisch umgeprägten Gestei- 
nen (z. B. Kalksilikatfelsen) sowie in Amphibolitgängen, Erzgängen und 
in mit Erzlösungen durchtränkten Marmorpartien auf. 

Magnetkies erscheint im Auflicht hellbronzegelb mit ziemlich hohem 
Reflexionsvermögen. Er ist immer xenomorph und zeigt im Anschliff 
eine gute Spaltbarkeit nach (0001) und senkrecht dazu eine weniger deut- 
liche nach (1120). Er ist schwach magnetisch. 

Der Magnetkies könnte ebenfalls doppelten Ursprungs sein. Eine 
sedimentäre Herkunft lässt sich jedoch nicht nachweisen; Magnetkies 
ist wohl in unveränderten Sedimenten nicht so selten wie früher angenom- 
men wurde, er könnte aber in vorliegendem Fall aus Pyrit bei niedrigem 
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S-Partialdruck und Erwärmung in einer früheren Phase der Metamor- 
phose entstanden sein. Jedenfalls nahm der Anteil von Magnetkies wäh- 
rend der metasomatischen Vorgänge merklich stärker zu als jener von 
Pyrit, wie es auch aus der Tabelle 5 ersichtlich ist. 

Der selten vorkommende Kupferkies erscheint im Anschliff stark glänzend und 
deutlicher gelb gefärbt als der Pyrit. Er wurde in winzigen Mengen bei Amphibolit- 
gängen im obersten Valle di Bordei, etwas häufiger in den Erzgängen von Candoglia } 
beobachtet. Er wird oft von etwas Malachit begleitet. i 

Die Sulfide bilden in den Erzgängen von Candoglia bis mehr als | 
10 cm grosse Aggregate. Der Magnetkies ist hier häufiger und hat sich 
spàter gebildet als der Pyrit; denn dieser wird mehrfach von jenem 
umschlossen. Nach der Bildung des Magnetkieses entstand wiederum 
wenig Pyrit, der allein oder zusammen mit Karbonat Risse der Sulfid- 
aggregate ausfüllte. Der Kupferkies findet sich bei den Erzgängen in 
Form feiner Adern und Einschlüsse in Magnetkies (Fig. 9), seltener in 
vereinzelten Körnern. 


Magnetkies Jem 


Pyrit 


Kupferkies 


SE 
= 


Fig. 9. Anschliff einer Probe aus einem Erzgang der Cava Cornovo, Candoglia. 


Kalzit 


Verbreitet ist eine Sulfidanreicherung in Scherzonen, Gesteinsrissen 
und Schichtflächen. Ausserdem können Marmore, Kalksilikatfelse und 
Amphibolitgänge von Sulfiden und Magnetit imprägniert sein, wie es bei 
den Erzgängen von Candoglia häufig der Fall ist. Das Erz dringt dann 
zwischen die Korngrenzen und -risse hinein und bildet netzartige For- 
men. Pyrit scheint auch hier die erste Bildung darzustellen. Ein oft be- 
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i obachteter, hoher Sulfidgehalt der Kontaktzonen ist meistens dem Zer- 
| fall von Mafiten zuzuschreiben. 

Die gewöhnlichste Umwandlung der Sulfide führt zu Magnetit, Hä- 
matit und Limonit. Der Pyrit wandelt sich selten auch in Markasit um. 
Der Magnetkies wird unter Umständen von Pyrit oder selten von Kup- 
ferkies verdrängt. Er zeigt bisweilen die sogenannten ,, Vogelaugenstruk- 
turen“. Diese Gebilde bestehen aus einem extrem feinkörnigen Mineral, 
das gewöhnlich als Markasit gedeutet wird. 

Die Sulfide der Erzgänge haben ebene bis wenig verzahnte Kornränder 
| und zeigen keine Deformation. In den Mylonitmarmoren wurden sie 
fein zertrümmert. Nach der Kataklase setzte eine Rekristallisation ein. 
In Gesteinsrissen und Scherflächen häufte sich Sulfid an und bildete 
Adern und Schlieren. 


F. Elemente 


Graphit 


Er bildet opake, im auffallenden Licht stark glänzende, lichtbraungrau 
gefärbte, selten hexagonale Blättchen oder Leisten und lappige bis ge- 
rundete Körner, deren Ränder manchmal geschwärzt sind, eventuell 
durch Absorption von Erzstaub. Sein spezifisches Gewicht ist niedriger 
mis 2,53. 

Graphit findet sich in manchen Aufschlüssen mengenmässig unbe- 
deutend. Im Aktinolith-Diopsidfels der Alpe Terza (18) und im Marmor 
von Niva (12) wurde er aber lokal auffallend häufig getroffen. Er erscheint 
hier in unregelmässigen Körnern oder langen, meist gebogenen Säulen 
und Blättchen, die an den Korngrenzen und in Gesteinsrissen angehäuft 
sind, andere Mineralkörner umschliessen und netzartig miteinander ver- 
bunden sein können. 


3. PETROGRAPHISCHER TEIL 
1. Kalzit-, Dolomit- und Silikatmarmore 


Die Marmore der Kinzigitzone zwischen Ascona und Candoglia sind, 
obschon sie weit auseinander liegen, recht einheitlich. Extreme Typen, 
wie reine Marmore oder solche mit einem stark vorherrschenden Silikat 
sind selten und nur lokal anzutreffen. Wie die Tabelle 4 zeigt, ist der 
Gehalt an Diopsid, Strahlstein und Titanit fast allen Vorkommen ge- 
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Tabelle 4. Mineralzusammensetzung der Marmore und 


Ses ear MO 
an 
5 Ca 3 
» 
i) Lokalitat 2 © Ei se, - è È ® e | 2 
E SBBRAAABAGBGHEHE 
4 2älels|i< saläls a slälaläls 
1 San Michele 67, 42102 3 4|6 8 A* 
2 San Michele 67 ape 082 6 SME 2 3 
3 Porto Ronco-Moscia |63 Pee JN laid be 3A 20 1 2 
4 Ronco 62 DO 9 4 03 
5 Fontana Martina 63 7 7 ge Sr 
7 Val Sacro Monte TA 2002882 1 ATES WAS 024 1 A|l 
8 Valle di Bordei 68 3 | 4 4 Bo) 4 2 A 
9 Valle di Bordei 73 3) A] 1) 2 273 Pe || sya lt AAN A 
10 Gridone ul 4 2 | 5 ART 
11 Valle del Boschetto |74 A | 2 8 1| 4 
12 Niva 66 16 8 4 | 4 1 1 
13 Monte Cotto- 
Rio Orasso 64) 3) 2) 5 5 4226 1 2 A 
14 Rio Cannobino 48|25| 1 A I EAN 3 
15-16 Nogeri-Daila Pal 4/3 1 A|4 202882 
17 Nogeri-Daila 85 L'ART 
18 Alpe Balmo 66 5 4 | 4 7 
19 Alpe Terza 81 
20 Alpe Marsciei 75 4 | 4 1 sh} Al 1 2 
20a Rio Pogallo 70 | 3 4|3 
21 Alpe Belmello 86 Sal 3 2 | 2 A 
23 Cava Mergozzoni 6011013 | A A522 So AS BAS ELA El il 
24 Cava Cornovo 60/14) 1 A A|3|4|A A| 4 
25 Kleiner Bruch 64| 5 | 2 FN NG 22122552 Den: A 
26 Cava Madre 62 LOW 2271 AA INSERIRE 


* Akzessorisch 


mein. Mengenmässig stark schwankende Gemengteile sind Dolomit, ba- 
sischer Plagioklas, Kalifeldspat, Quarz, Phlogopit, Epidot, Forsterit, 
Baryt, Skapolith, Eisensulfid und Magnetit. Diese kònnen partienweise 
zu Hauptgemengteilen werden. 

Die Korngrösse der reinen Typen, die keine nachträgliche Rekristalli- 
sation oder Kornzerkleinerung aufweisen, beträgt 2—5 mm. Die Struktur 
ist ausgesprochen granoblastisch (Pflasterstruktur). Bei den Silikatmar- 
moren herrscht ein stark heteroblastisches Gefüge vor. Die Karbonat- 
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Silikatmarmore der Kinzigitzone zwischen Ascona und Candoglia. 
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n Da 
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4 Ronco 4 || 33 24010 Oe al 

5 Fontana Martina 3 12-2252 

7 Val Sacro Monte A JAPAN ET 29 A 112 AeA: 

8 Valle di Bordei 2 A 1 2 | A 
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10 Gridone 2 Oe I | 2 Da] 
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12 Niva ie A 1 24 ab |e 33 
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Rio Orasso TAR 2 A A TAI PANI: 
14 Rio Cannobino SANS A|A ANS LA ik CAN 
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17 Nogeri-Daila 2 8 1 2 
18 Alpe Balmo 7/4 3 
19 Alpe Terza SARAS Sl De? 2 
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20a Rio Pogallo By [ay jj all Z| Al 
21 Alpe Belmello 1 2 
23 Cava Mergozzoni A A 2 WAT KN 3) IN | 83 024 
24 Cava Cornovo A Asyl A Auen LAT TS ES esate 
25 Kleiner Bruch 1 1 1 24 CAS 380202702 
26 Cava Madre A IN FASO SIT EA TE CAS CLEAR enti fee 


körner sind meistens miteinander zackig oder buchtig verzahnt. Die Tex- 
tur ist massig. 

Die Farbe der Marmore ist von der Mineralzusammensetzung und dem 
Grad der Deformation und der Verwitterung abhängig. Reine Kalzit- 
marmore sind schneeweiss, reine Dolomitmarmore hellgrau, selten weiss. 
Silikate und Erze in grosser Menge färben das Gestein grau. Reichtum 
an Mg-Fe-Silikaten hat eine grüngraue bis graugrüne Farbe zur Folge. 
Die bei den deformierten Marmoren auftretenden Farben werden im 
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Tabelle 5. Mineralzusammensetzung der Kalksilikat-\ 
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nächsten Kapitel erörtert. Bei der Verwitterung scheidet sich der Eisen- 
gehalt des Dolomits und der Silikate aus, und so entstehen gelbliche oder 
bräunliche Farben. 

Verbreitet ist eine Rosafärbung, die bei verhältnismässig reinen Kalzit- 
marmoren auftritt. Sie ist meist licht und nuanciert ins Bräunliche, Vio- 
lette oder Gelbliche und geht allmählich in Schneeweiss über. Wie früher 
ausgeführt, wurde im Gelände festgestellt, dass die rosa gefärbten Bän- 
der stets von grauen begleitet und beide an anwesende oder verdrängte 
Amphibolitgänge gebunden sind (Fig. 4, S. 180). 

Mit dem Chemismus und der Färbung des Hauptmarmors von Can- 
doglia hat sich CAMISASCA (1941) befasst. Auf Grund chemischer Ana- 
lysen kommt diese Autorin zum Schluss, dass die Rosafarbe einer Bei- 
mischung von Fe in Form von Hämatit zu verdanken ist (siehe Tab. 6). 
Andere Metalle wie Co, Mn und Li, die frühere Autoren für diese Fär- 
bung verantwortlich machten, können nicht in Frage kommen. Durch 
Färbreaktionen mit Kaliumrhodanit und Ferrocyankalium konnte ich 
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felse der Kinzigitzone zwischen Ascona und Candoglia. 
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im rosa Marmor immer einen höheren Eisengehalt konstatieren als im 
weissen Marmor. 

Um den Chemismus des Nebenmarmors festzustellen, wurde eine 
quantitative Analyse einer Marmorprobe aus der NW-Partie der Cava 
Cornovo durchgeführt. Das Resultat ist in der folgenden Tabelle 6, zu- 
sammen mit den drei Analysen von CAMISASCA, angegeben. 

Aus der Tabelle ist ersichtlich, dass das Mg im weissen Marmor 4 
nur in Spuren, im rosa 3 in sehr kleiner Menge und im grauen 2 etwas 
häufiger enthalten ist; im Marmor 1 wird es aber zu einer Hauptkompo- 
nente. Der Fe-Gehalt ist im Marmor 4 trotz des stets vorhandenen 
Erzes unbedeutend; in den Marmoren 2 und 3 steigt er ein wenig, im 
Marmor 1 stark an. Der rosa und graue Marmor enthält neben sehr wenig 
Al,O, verhältnismässig viel SiO,, das als Quarz vorliegt. Der Marmor 1 
führt hingegen keinen freien Quarz, weil die ursprünglich im Sedi- 
ment enthaltene Kieselsäure zur Bildung von Mg-Silikaten verbraucht 
wurde. 
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Tabelle 6 
6 ae 
1 2 3 4 
Dolomit- Grauer Rosa Weisser 
Marmor Marmor Marmor Marmor 
SiOz 0,82 2,10 1,16 0,45 
AlO3 0,63 0,42 Sp. 0,08 
Fe203 4,83 0.52 0,56 
MnO ue = 0,05 0,05 
MgO 18,37 0,60 0,31 Sp. 
CaO 30,72 54,08 54,88 55,50 
CO2 44,68 43,20 43,24 43,70 
Na20 Sp. ? ? ? 
K20 Sp. a ? ? 
100,05 100,92 100,20 99,78 
1 Analytiker: H. SCHWANDER 


2, 3 u. 4 Analytiker: O. CAMISASCA 


Die Berechung der Analyse 1 ergab folgendes Resultat : 


Tabelle 7 
Gew.-% 
CaCO;: 6,70 Kalzit 
CaMege(COs3)2 83,30 Dolomit 
CaFe(CO3)2 5,00  Ferrodolomit 
95,00 Karbonate 
FeO3 3,00 
S102 0,82 Eisenerze 
Als03 0,63 | Amphibol 
MgO 0,20 { Plagioklas 
CaO 0,30 | Phlogopit 
Nas0 + K20 Sp. 
99,95 


Die Moleküle CaMg(CO,), und CaFe(CO,), bilden Mischkristalle von 
eisenhaltigem Dolomit mit der Formel Ca(Mg, Fe)(CO,), und mit einem 
Mischungsverhältnis CaFe(CO,),: CaMg(CO,), = 5: 83,3 = 1: 16,7. 

Die wichtigsten Vorkommen dolomitreicher Marmore finden sich in 
den NW-Partien der Aufschlüsse Candoglia und Rio Cannobino. An 
anderer Stelle ist der Dolomit nur in schmalen Lagen und Schlieren im 
Kalzitmarmor angereichert. 
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Partien des Dolomitmarmors, die primär Alumosilikate führten, wur- 
den während der Metamorphose entdolomitisiert. Dabei bildeten sich 
Mg-Silikate ohne oder mit Al, wie Forsterit, Phlogopit, Diopsid, Amphi- 
bol, Serpentin und Chlorit sowie Kalzit. Diese Mineralien bilden Lagen, 
Linsen und Schlieren, die im Dolomitmarmor eingelagert sind. Meta- 
somatische Vorgänge haben ebenfalls eine Entdolomitisierung des Ne- 
benmarmors, aber auch eine, allerdings sehr beschränkte, lokale Dolo- 
mitisierung des Hauptmarmors hervorgerufen. Die Silikatmarmore füh- 
|} ren nie Dolomit. 

Die Marmore verdanken ihren Mineralbestand teils der ursprüngli- 
chen chemischen Zusammensetzung der mergeligen und sandigen Mutter- 
| kalksteine, teils der weitgehenden mit der Metamorphose zusammen- 

hängenden Stoffzufuhr. Als primär vorhandene Elemente können Ca, 
i Mg, Ba, Si, Fe, Al, C, Ti und P angesehen werden; Si, K, Na, Fe, S, 
._ B, CI, F, OH und Cu dürften metasomatisch zugeführt worden sein. 


2. Die Deformation der Marmore und ihre Produkte 


In den besonders leicht deformierbaren Marmoreinlagerungen der 
Kinzigitzone zeichnen sich deutlich erkennbare Differentialbewegungen 
ab. Die Marmore wurden dabei mehr oder weniger stark durchbewegt, 
zertrimmert und in diaphthoritische Typen verwandelt. 

Von der Kataklase wurden vorwiegend die mehr oder weniger reinen 
Marmore betroffen. Durch sehr starke Bewegungen wurden Silikat- 
marmore und silikatische Nebengesteine ebenfalls deformiert. Die ent- 
standenen Kataklasite sind sowohl Mylonite als auch Ultramylonite 
und Gangmylonite. 

Ein Ultramylonit unterscheidet sich dadurch von einem Mylonit, 
dass er aus einer extrem feinen Masse besteht, die unter gekreuzten 
Nicols isotrop erscheint. Die Isotropie weist auf eine weit unter der 
Schliffdicke liegende Korngrösse hin und entsteht durch die Überlage- 
rung der Körnchen und die daraus resultierende optische Kompen- 
sation. 

Die Farbe der Kataklasite ist weiss oder grau bis schwarz. Je feiner 
die Körner zertrümmert sind, desto dunkler wird die Farbe. Das fein 
pulverisierte Erz, das oft in grosser Menge in diesen Gesteinen auftritt, 
ruft sicher eine graue Färbung hervor; die auffallende Schwärzung der 
Ultramylonite ist aber auf die Beschaffenheit der extrem feinen Masse, 
die alle Lichtwellenlängen absorbiert, zurückzuführen. 
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Je nach dem Deformationsgrad bleiben wechselnd viele und ver. 
schieden grosse Porphyroklasten bestehen. Als porphyroklastische Sili 
kate treten Mikroklin, Strahlstein, Diopsid, basischer Plagioklas, Ska 
polith, Titanit, Phlogopit, Epidot und Quarz auf. Schwächer zertrüm | 
merte Mylonitmarmore enthalten viele Karbonatporphyroklasten. | 

Die Ultramylonite werden immer von Myloniten begleitet. Durch} 
Wechsellagerung von feinerem und gröberem Karbonat resultiert ein] 
schlieriger oder gebänderter Aufbau (Tafel I, Fig. 2). | 

Bei gleichmässig starker Zertrümmerung und nachträglicher Zemen- 
tierung entstehen dunkelgraue bis fast schwarze, kompakte, an Kalkef 


Gewöhnlich findet man aber mehrere parallel verlaufende, dünne Bän- 
der, die untereinander durch ein System spitzwinklig sich schneidender 
Adern netzartig verbunden sind. Bisweilen erscheinen auch schwarze, 
bis 10 cm dicke Gänge, die sich unregelmässig erweitern und sich um} 
härtere Silikatpartien biegen oder sie umschliessen. Sie zeigen oft Fliess- | 
strukturen durch die Verteilung von Erz- und Silikattrümmern. Die} 
Gänge intrudieren in das Nebengestein und lösen sich in diesem netzartig } 
auf. Diese Bildungen werden als Gangmylonite bezeichnet und sind stets 
an eine komplizierte Kleintektonik gebunden. | 

Die Genesis der Gangmylonite (Pseudotachylite des angelsächsischen 
Sprachgebietes), die ähnlich wie eruptive Adern die Gesteine durch- 
setzen, ist immer noch nicht vollständig abgeklärt. Von vielen Autoren | 
wurde Schmelzung infolge von Reibungswärme angenommen. Andere 
Autoren (BEARTH, 1933; WILLEMSE, 1937; ZAWADYNSKI, 1952) konnten 
nachweisen, dass diese Bildungen nie in geschmolzenem Zustand vor- 
gelegen haben. Die oft vorkommende fluidale Textur und der schlierige 
Aufbau können wohl dadurch erklärt werden, dass infolge der Kornfein- 
heit und eventuell durch das Hinzukommen einer Lösungsphase die bis 
zu Mehl zerriebene Masse zu einer beweglichen Paste wird, die als solche 
in offene Fugen hineingepresst wird. | 

Ultramylonite und Gangmylonite kônnen nach dem Aspekt meist 
schwer auseinandergehalten werden und gehen ineinander über. Sie 
stellen Produkte des gleichen tektonischen Vorgangs dar. 

Es scheint, dass verschiedenartige Faktoren zu ihrer Bildung führen 
können. Betrachten wir den Ultramylonit, der sich auf der Aussenfläche 
des Spessartits von Niva gebildet hat, so sehen wir, dass die Deforma- 
tion des Karbonats unmittelbar am Kontakt mit dem Ganggestein am 
intensivsten ist und mit dem Abstand allmählich abnimmt (Tafel III, 


| 
| 


| 


i 


a nn 
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Fig. 6). Eine Einwirkung des Spessartits, der gegen das Karbonat hin 


stark durchbewegt, zerschert und epidotisiert ist, liegt nahe. Es ist wahr- 


scheinlich, dass das Eruptivgestein während oder unmittelbar vor der 
Kataklase emporgestiegen ist und dass die Deformation des Karbonats 
sowohl durch Wärmezufuhr als auch chemisch durch Entnahme von 
Ca intensiviert wurde. 

In fast allen Vorkommen zeigen die Marmore eine mehr oder weniger 


starke Zertrümmerung, die in bestimmten Zonen zur Bildung von Mylo- 


niten führt. Fein zertrümmerte Mylonite und Ultramylonite finden sich 
in den Marmoren von San Michele (2), Ronco (4), Fontana Martina (5), 
Val Sacro Monte (7), oberstem Valle di Bordei (8, 9), Niva (12), Rio 
Orasso (13), Rio Cannobino (14), Nogeri (15, 16) und Alpe Marsciei (20). 
Gangmylonite wurden in den Vorkommen (7), (8), (12) und (16) be- 
obachtet. 


3. Kalksilikatfelse und ihre Entstehung 


Diese Gesteine sind ständige Begleiter der Marmore. Sie finden sich 
vorwiegend in deren Randzonen sowie in den Kontakten Marmor-Gneis 
oder Marmor-Amphibolit. Zuweilen bilden sie bis 1 m breite Zonen zwi- 
schen Marmor und Gneis. 

Wie aus der Tabelle 5 ersichtlich ist, bestehen die Kalksilikatfelse 
fast aus den gleichen Mineralien wie die Marmore. Sie unterscheiden sich 
von diesen durch das Zurücktreten oder völlige Verschwinden des Kar- 
bonats, das nur von Kalzit vertreten ist, und durch die entsprechende 
Zunahme der Ca-Mg-Silikate. Turmalin wurde nicht beobachtet. Der 
weit häufigste Bestandteil ist Diopsid. Er baut auch fast reine Diopsid- 
felse auf (Tafel V, Fig. 9), wird aber in der Regel von grossen Mengen 
von Strahlstein oder Gliedern der Epidotgruppe begleitet. Häufig sind 
auch Felse, bei denen Strahlstein, Epidot oder basischer Plagioklas stark 
überwiegen. Quarz, Titanit und Kalifeldspat sind oft vorhanden und 
können zu Hauptgemengteilen werden. Phlogopit, Skapolith, Ba-Feld- 
spat, Serpentin und Granat treten zwar in wenigen Felsen, aber dann 
in grosser Menge auf. 

Bei der Entstehung der Kalksilikatfelse haben metasomatische Vor- 
gänge stets eine bedeutende Rolle gespielt. Man kann jedoch folgende 
vier genetische Gruppen unterscheiden. 

1. Kalksilikatfelse, die aus mergeligen, tonigen und sandigen Ein- 
lagerungen der ursprünglichen Kalke und Dolomite hervorgingen. Sie 
bilden konkordante, mitgefaltete, meist durch Gebirgsdruck linsenför- 
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mig, boudinartig oder schlierig ausgebildete Lagen. Sie bestehen aug 
wechselnden Mengen von basischem Plagioklas, Grammatit, Klinozoisit 
Diopsid, Titanit und Granat. Eisensilikate sind selten. Kalzit und Quarzì 
sind meist reichlich vorhanden. Mit steigendem Gehalt an schlierigt 
lagig verteiltem Quarz entstehen gneisartige Typen. | 

2. Kalksilikatfelse, die veränderte Teile der angrenzenden Gneisgi 
darstellen. Sie haben Ca und Mg aus dem Marmor oder aus den kalkige | 
Einlagerungen der Muttergesteine der Gneise bezogen. Ihr Chemismust 
ist durch höheren Fe- und Al-Gehalt gekennzeichnet als jener der erstenti 


einige mm breite Zonen oder auch Knollen und Linsen zwischen Gneis}} 
und Marmor (Tafel V, Fig. 10). Stehen grosse Mengen von Mg und Fek 
zur Verfügung, so bilden sich amphibolitartige Typen aus Hornblende,} 
basischem Plagioklas und Titanit sowie kleinen Mengen von Biotit,| 
Epidot und Quarz. Vielen Amphibolitlagen, die in den Marmoren und{ 
den angrenzenden Biotitgneisen eingelagert sind, darf eine solche} 
Herkunft zugesprochen werden. Gegen kalzitreiche Partien wird die} 
Hornblende immer von diopsidischem Pyroxen, Epidot und Aktinolith} 
ersetzt. | 

3. Kalksilikatfelse, die durch Einbau von Ca veränderte Amphibolite 
darstellen. Sie bilden wechselnd dicke Kontaktzonen (Tafel II, Fig. 3} 
und 4). Sie entstehen durch Umwandlung der Hornblende, worauf eben 
hingewiesen wurde. Bei den Orthoamphiboliten bildet sich in den Kon-! 
taktzonen neben Pyroxen, basischem Plagioklas, Epidot und Aktinolith } 
auch viel Titanit. Viele Amphibolitgänge führen in ihren Kontaktzonen 
nur Epidot, Titanit, Aktinolith und alkalireiche Feldspäte (Tafel III, 
Fig. 5), eventuell auch reliktischen Pyroxen. Sie wurden entweder retro- 
grad metamorphosiert, oder sie intrudierten nach der katathermalen 
Phase der Metamorphose. 

4. Mächtige Zonen von metasomatischen Kalksilikatfelsen. Bei ihrer 
Entstehung hat Stoffzufuhr die Hauptrolle gespielt. Felse, die bis zu 
90% aus Diopsid, ferner aus Strahlstein, Phlogopit, Epidot und basi- | 
schem Plagioklas bestehen, dürfen zu dieser Gruppe gerechnet werden. 
Sie bilden Linsen und Nester zwischen Marmor und Gneis oder 
zwischen Marmor und Amphibolit. Diese Gesteine werden dabei von den 
Felsen aufgezehrt und oft in reliktischen Schollen darin eingeschlossen 
(Fig. 5). 

Durch spätere Metasomatose wurden Strahlstein-Diopsidfelse und 
Silikatmarmore von Klinozoisit und etwas seltener von Skapolith gang- 
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‚oder aderartig durchzogen. Manchmal kommen diese Mineralien gemein- 
sam vor, wobei die Salbänder der Gänge und Adern von Klinozoisit, die 
Kernzonen von Skapolith bevorzugt werden (Taf. I, Fig. 1). Der Diopsid 
zeigt gegen diese Mineralien korrodierte Korngrenzen. Die Verdrängung 
kann so weit fortgeschritten sein, dass Klinozoisit- und Skapolithfelse 
entstehen. In diesen sind stets Karbonat und Quarz beigemischt. 

i Metasomatische Kalksilikatfelse führen wechselnde Mengen von 
kalkarmen oder kalkfreien Alumosilikaten, wie Mikroklin, saurem Plagio- 
klas, Ba-Feldspat sowie von Quarz. Diese Mineralien können zu Haupt- 
gemengteilen werden (Tafel IV, Fig. 8). 


4. Amphibolite in den Marmoren 


(nea. — see (e —— “Mir 


Solche Gesteine treten stellenweise sehr häufig auf. Nach Lagerungs- 
verhältnissen und Form können sie in drei Gruppen eingeteilt werden: 
1. Konkordante Lagen, die meistens mit den Nebengesteinen intensiv 
verfaltet sind (Tafel VII, Fig. 12). 2. Diskordante Gänge und 3. Knollen-, 
oval- oder linsenförmige Schollen, die in deformierten Marmoren tek- 
tonisch eingeschlossen sind (Tafel II, Fig. 3 und 4). 

Die Mächtigkeit der Amphibolite beträgt gewöhnlich 1 bis 10 cm, 
kann aber bisweilen 30 cm erreichen. Die Struktur ist grano-nematobla- 
stisch. Der Mineralbestand ist ziemlich einheitlich: Hornblende und 
Plagioklas sind Hauptgemengteile. Die Hornblende gehört zu der grünen, 
gemeinen Varietät und macht 40—70%, gelegentlich bis 90% des Ge- 
steins aus. Der Plagioklas ist in den meisten konkordanten Lagen und 
den Einschlüssen durch Labradorit bis Anorthit vertreten. In anderen 
Lagen und Gängen ist er meist Oligoklas. Titanit ist fast ständig und 
meist reichlich vorhanden. Bei den dickeren Lagen und Gängen tritt 
Biotit in wechselnden Mengen auf. Weitere Gemengteile, die gelegentlich 
vorkommen, sind Pistazit, Mikroklin, Pyroxen und Quarz. Zuletzt sei 
der Apatit erwähnt, der zwar in kleinen Mengen, aber stets vorhanden 
ist. 

Manche Amphibolite von Candoglia, aus der obersten Valle di 
Bordei und vom Gridone führen als Hauptgemengteile arfvedsonitische 
Hornblende, sauren Plagioklas und Mikroklin; sie sind folglich alkali- 
yetont. In Candoglia werden manchmal die gewöhnlichen Feldspäte dieser 
Gesteine teilweise oder ganz durch Ba-Feldspäte ersetzt. 

Die diskordanten Gänge von Candoglia weisen besondere Merkmale 
‚uf. Sie sind die mächtigsten und nicht verfaltet. Einige von ihnen 
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zeigen sogar eine reliktische porphyrische Struktur: Linsenförmige || 
Aggregate von Hornblendeprismen schwimmen in einer Grundmasse | 
von kleineren Hornblendestengeln, Biotitblättchen und saurem Plagio- | 
klas. Die Grundmasse zeigt jedoch die übliche grano-nematoblastische || 
Struktur. | 

Die eruptive Natur dieser Gänge steht fest. Hingegen kann dort, wo | 
eine eindeutige primäre Diskordanz fehlt, kein sicherer Schluß auf die | 
Herkunft gezogen werden. Der beträchtliche Titanitgehalt vieler Amphi- || 
bolite, der wahrscheinlich auf die Umwandlung von Rutil und Ilmenit | 
zurückzuführen ist, spricht insofern gegen eine Paranatur, als ein großer || 
Ti-Reichtum in Amphiboliten allgemein als ein typisches Merkmal für Il 
magmatische Herkunft angesehen wird. Wie aber im vorigen Kapitel || 
ausgeführt, wurde im Gelände und unter dem Mikroskop beobachtet, | 
dass Biotitgneis und Amphibolit durch Übergänge verbunden sein | 
können. Diese Tatsache und das ziemlich regelmässige Auftreten von | 
konkordanten Amphibolitlagen sprechen für sedimentogene oder tuffo- | 
gene Herkunft. | 

SCHILLING (1957) betrachtet auf Grund der Basizität der Plagioklase |! 
alle basischen Gänge von Candoglia als Eruptiva der Ivreazone. BURRI | 
und DE QUERVAIN (1934) stellten basische Gänge bei Brissago ebenfalls | 
zur Ivreazone. Eine gleiche Annahme für die jüngeren und niedriger | 
metamorphen Gänge von Candoglia scheint nicht begründet zu sein. 
Ihre geringe Entfernung vom Granit des Mont Orfano weist eher auf 
eine Verwandtschaft zur spätherzynischen Intrusion von Baveno hin 
als auf eine solche zur hochmetamorphen Ivreazone. 

Die wenigen Daten über die weiter oben erwähnten alkalireichen 
Amphibolite von Candoglia und des Gridonegebietes lassen leider keine 
Schlussfolgerungen über die Herkunft zu. Die Frage der Beziehung zu 
dem von BEARTH (1932) beschriebenen Gangsystem des Malcantone 
oder zu den von PARKER (1926) aus dem Granit von Baveno beschrie- 
benen spessartitischen und camptonitischen Gängen muss daher offen 
bleiben. Die lokal gesteigerten Alkaliverschiebungen, welche während 
der Metamorphose im ganzen untersuchten Gebiet stattgefunden haben, 
dürften für die Alkalinität dieser wenigen Einlagerungen verantwortlich 
gemacht werden. Dafür spricht die Tatsache, dass der ägirinhaltige 
Augit randlich und aderartig NaFe!!.reicher ist, was auf nachträglichen 
Einbau dieser Kationen hinweisen mag. Eine analoge und sicher durch 
Stoffverschiebung zustandegekommene Erscheinung ist die Anwesenheit 


von Amphibolitgängen, die als leukokrate Gemengteile Ba-Feldspäte 
führen. 
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5. Mineralassoziationen und metamorphe Fazies 


EskoLa (1939) gab folgende Definition der metamorphen Fazies: 


„Zu einer bestimmten Fazies werden die Gesteine zusammengefügt, welche 
bei identischer Pauschalzusammensetzung einen identischen Mineralbestand auf- 
weisen, aber deren Mineralbestand bei wechselnder Pauschalzusammensetzung 
gemäss bestimmten Regeln variiert.“ 


In den zwei letzten Jahrzehnten war man bestrebt, beim Begriff der 
metamorphen Fazies auch folgende Vorgänge zu berücksichtigen: 
1. Die Bedeutung der Metasomatose auf die Fazies. 2. Die Rolle anderer 
physikalischer Faktoren ausser der Temperatur und der Belastung, wie 
zum Beispiel der Partialdrucke von H,O und CO,. 3. Die mögliche Rolle 
der Reaktionskinetik in der Entwicklung der kritischen Assoziationen 
metamorpher Mineralien. Die Metasomatose ist insofern wichtig, als die 
Metamorphose fast nie streng isochemisch zu sein scheint. Stoffverschie- 
bungen finden in der Regel sowohl bei der Kontakt- als auch bei der 
Regionalmetamorphose statt. H,O und CO, sind die wichtigsten Be- 
standteile der Porenflüssigkeit und beeinflussen die chemischen Reak- 
tionen durch ihren Partialdruck merklich. 

Nach diesen Auffassungen wurde versucht, den Faziesbegriff mög- 
lichst zusammenfassend zu definieren. So schreibt TURNER (1948): 


„Eine metamorphe Fazies umfasst Gesteine irgendwelcher chemischen Zusam- 
mensetzung und folglich von variierendem Mineralbestand, die während der 
Metamorphose in einem bestimmten Bereich physikalischer Bedingungen ein 
chemisches Gleichgewicht erreicht hatten.“ 


RAMBERG (1952) gibt folgende Definition: 


„Gesteine, welche innerhalb eines durch die Stabilität gewisser kritischer 
Mineralien bestimmten PT-Feldes entstanden sind, gehören zur selben meta- 


morphen Fazies.“ 


1958 schlug Turner folgende Einteilung der metamorphen Fazien 
vor: 


A. Kontaktmetamorphe Fazien: Belastung niedrig, im allgemeinen 100 bis 3000 
Bar; Wasserdruck sehr wechselnd. Nach steigender Temperatur gibt es fol- 


gende Fazien: 
1. Albit-Epidothornfels. 
. Hornblendehornfels. 


2 
3. Pyroxenhornfels. 
4. Sanidinit. 
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B. Regionale Fazien: Belastung und Wasserdruck im allgemeinen gleich gross | 
und hoch (3000—12000 Bar). Nach steigender Temperatur gibt es hier folgende | 


Fazien, deren manche in Subfazien unterteilt sind: 


5. Zeolith. 
6. Grünschiefer. 
a) Quarz-Albit-Muskovit-Chlorit. 
b) Quarz-Albit-Biotit. 
e) Quarz-Albit-Almandin. 
7. Glaukophanschiefer. 
8. Almandinamphibolit. 
a) Staurolith-Quarz. 
b) Kyanit-Muskovit-Quarz. 
c) Sillimanit. 
9. Granulit. 
a) Hornblendegranulit. 
b) Pyroxengranulit. 
10. Eklogit. 


Viele Autoren haben auf die Existenz von Mineralassoziationen in | 
metamorphen Gesteinen hingewiesen, welche ein Ungleichgewicht dar- || 


stellen (z. B. JoHNSTON und N1GGLI, 1913; BECKE, 1921; TILLEY, 1924; 


EskoLa, 1939). Solche Gesteine enthalten Mineralassoziationen, die zu 
mehr als einer Fazies gehören. Die gegenseitigen zeitlichen Beziehungen | 


zweier solcher Fazien können vielfach durch texturelle Merkmale abge- 
klärt werden: Pseudomorphosen eines späteren nach einem früheren Mi- 
neral ; teilweise verdrängte Relikte früherer Mineralien ; diskordante Adern 
mit Mineralien einer späteren Fazies. Bei steigender Temperatur werden 
die chemischen Reaktionen beschleunigt, bei fallender Temperatur ver- 
zögert. Deshalb treten Relikte von mineralfaziell hochgradigen Assozia- 
tionen häufiger auf als solche von niedriggradigen. 

Während die reinen Karbonatgesteine in allen Stufen der Metamor- 
phose bloss durch Rekristallisation reagieren, zeigen die unreinen eine 
auffallende mineralchemische Unstabilität und geben das beste Beispiel 
eines Ungleichgewichtszustandes (‘false equilibrium’, HARKER, 1952). 
Kalkige und nichtkalkige Bestandteile können in einer Vergesellschaftung 
auftreten, die keinem chemischen Gleichgewicht entspricht. Die prompte 
Bildung neuer Mineralien, auch bei geringer Änderung der physikalisch- 
chemischen Bedingungen, macht das Gleichgewicht sehr labil. Metasta- 
bile Mineralien oder auch abnormale Mineralassoziationen werden dabei 
erzeugt. Die Anzahl der Mineralarten mancher dieser Assoziationen 


überschreitet die Zahl, welche der Phasenregel GOLDSCHMIDTS ent- 
spricht. 
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Einen solchen Charakter tragen auch die hier zu behandelnden Kar- 
bonatgesteine. Nachdem der Metamorphosegrad seinen Höhepunkt er- 
reicht hatte, setzte eine retrograde Metamorphose ein. Die veränder- 
lichen Faziesbedingungen erzeugten mannigfaltige und komplizierte Mi- 
neralassoziationen. 

Die verbreitetste Assoziation ist Kalzit-Quarz. Die völlige Abwesenheit 
von Wollastonit weist auf einen CO,-Druck von mindestens 1000 Bar 
hin. Perthitische Bildungen, welche manchmal beim Mikroklin erschei- 
nen, deuten hohe Temperaturen an (Ramberg 1952, S. 161). Die Asso- 
ziationen: Kalzit-Forsterit-Diopsid, Kalzit-Skapolith-Diopsid, Kalzt- 
Plagioklas-Diopsid-Quarz treten häufig in den untersuchten Gesteinen 
auf und legen ihre Zugehörigkeit zur Pyroxengranulit-Subfazies nahe. 
Auch die ,,Stronalithe der Kinzigitzone mit der Assoziation: Quarz- 
Sillimanit-Granat-Orthoklas dürfen zu dieser Subfazies gezählt werden. 
Die am höchsten metamorphen Amphibolite mit der Assoziation: basi- 
scher Plagioklas-Hornblende-Diopsid gehören wahrscheinlich zur Granu- 
litfazies. 

Nach dieser trockenen Phase der Metamorphose stieg der H,0- 
Partialdruck an und rief am Diopsid folgende Reaktion hervor: 


5 CaMgSi,0,+3C0,+H,0 > Ca,Mg,Si,0,,(OH), + 3 CaCO, +2 Si0,. 


Die Reaktion erfolgte von links nach rechts und schritt von Ort zu 
Ort ungleich weit fort, blieb aber im allgemeinen unvollendet, so dass 
alle vier Mineralien nebeneinander bestehen. Durch diese Reaktion ent- 
stand die allerhäufigste Assoziation: Kalzit-Diopsid-Grammatit (oder 
Aktinolith). 

Es scheint, dass sich stellenweise die physikalisch-chemischen Be- 
dingungen etwas änderten und die Assoziationen Anorthit-Diopsid- 
Hornblende-Quarz und Anorthit-Diopsid-Grossular-Quarz auftraten. Die 
Änderung der Bedingungen war später deutlicher und derartig, dass 
die Metamorphose eindeutig retrograd wurde. Dabei bildeten sich reich- 
lich Epidot, saure Plagioklase und Titanit sowie stellenweise Phlogopit, 
Mikroklin, Grossular, Hornblende und Skapolith. 

Die Nebengesteine der Marmore zeigen bei dieser Änderung der Be- 
dingungen Neubildungen von Biotit, Muskovit, Epidot, saurem Plagio- 
klas, Mikroklin, Quarz, Disthen, Staurolith und Almandin. 

Zuletzt wirkten sich auf die Gesteine die Bedingungen der Grünschie- 
ferfazies aus. Die entsprechenden Neubildungen von Zoisit-Klinozoisit, 
Chlorit, Muskovit (Serizit), Serpentin, Kalzit, Albit und Quarz treten 
vorwiegend in Scherzonen oder in Zonen mit hydrothermalem Einfluss auf. 


248 J. Papageorgakis 


6. Zur Geschichte der Kinzigitzone 


Wie im geologischen Überblick ausgeführt, wird für die Verfaltung | 
und die Metamorphose der ganzen Ivreazone ein herzynisches oder hö- | 
heres Alter angenommen. Eine deutliche alpine Überprägung der Zonen | 
setzt erst nôrdlich der ,,Insubrischen Linie‘ ein. | 

Anhand der Untersuchungsergebnisse und der Literaturangaben soll || 
abschliessend versucht werden, die Geschichte der behandelten Gesteine || 
und ihres Rahmens darzustellen. | 

In vorherzynischer Zeit wurden im Gebiet der Ivreazone sandige, || 
kalkige, mergelige und tonige Sedimente abgelagert. Die kalkreichen | 
Schichten bildeten einen durchgehenden Horizont, der beiderseits von | 
sandigen Schichten begleitet war. 

Während der herzynischen oder einer älteren Faltungsphase fendi ZU- 
nächst eine Dislokationsmetamorphose statt. Die Schichten wurden stark 
gefaltet und steilgestellt. In der kalkreichen Zone, die schon früher par- 
tienweise dolomitisiert worden war, fanden Scherungen und Verschup- 
pungen statt, welche den Kalkhorizont in kleine auskeilende Züge und 
Linsen zerlegten. In Zonen intensiver Tektonisierung wurden harte 
Silikateinlagerungen gefältelt, boudiniert oder zerschert. Nebenge- 
steinsschollen wurden durch die Bewegungen mitgerissen und in die 
Karbonatgesteine eingeschlossen. Anschliessend erfolgte eine weitgehende 
Rekristallisation unter den Bedingungen der Granulitfazies, welche durch 
weitgehende Umkristallisationen die älteren Strukturen verwischte und 
eine neue, einheitliche Struktur erzeugte. Zwischen Marmor und Am- 
phibolit oder Gneis bildeten sich Kontaktzonen aus Diopsid und basi- 
schem Plagioklas. In Mg-reichen Marmoren entstanden Forsterit und 
Diopsid. 

Später liess die hohe Temperatur der Granulitfazies etwas nach und 
die Partialdrucke von H,O, CO,, F und Cl stiegen an. Der hohe Druck 
der Gasphasen führte zur Bildung von Amphibol, Epidot, Phlogopit, 
Skapolith, Serpentin, Apatit und Klinohumit. Die Bedingungen waren 
nicht immer konstant, so dass das Anwachsen der einzelnen Mineralien 
bald gefördert und bald aufgehoben wurde. Manche von diesen liessen 
sich sogar abbauen. So ist zum Beispiel Serpentin zunächst in Phlogopit 
und dieser später wieder in jenen umgewandelt worden. 

Gegen das Ende dieser Phase wurde die marmorführende Zone stellen- 
weise stark durchbewegt. Dabei entstanden Mylonite und Ultramylonite, 
welche teilweise rekristallisierten und teilweise durch Kittmaterial ver- 
festigt wurden. In den Scherzonen dauerten die hohen Partialdrucke 


Marmore und Kalksilikatfelse der Zone Ivrea-Verbano 249 


mancher Gase etwas länger an als sonst und führten zu einer Anreiche- 
rung der deformierten Gesteine an Phlogopit, Skapolith und Epidot. 
Mikroklin hat sich in den Scherzonen während dieser Phase der Meta- 
morphose ebenfalls angereichert. Durch die Bewegung wurden Bruch- 
stücke der Nebengesteine in Marmor eingeschlossen. Die alte Schieferung 
der Bruchstücke ist, oft noch erhalten und fällt mit der Schieferung des 
einschliessenden Marmors im allgemeinen nicht zusammen (siehe S. 173). 
Um die Einschlüsse bildeten sich schmale Kontaktzonen mit Epidot und 
Strahlstein. 

Mit den vorliegenden Daten lässt sich nicht entscheiden, ob ein gros- 
ser oder kleinerer Zeitraum zwischen dieser Metamorphose und der spät- 
herzynischen Intrusion des Baveno-Granites verflossen ist. Wahrschein- 
lich aber gelangten die Gesteine während dieser Intrusion in seichtere 
Niveaus und konnten dort stellenweise unter den Bedingungen der 
Grünschieferfazies rekristallisieren. 

Im Laufe dieser Phase der Metamorphose oder schon etwas früher, 
spielten sich pegmatitische und hydrothermale sowie pneumatolytische 
Vorgänge niedriger Temperaturen ab. Für diese Annahme sprechen fol- 
gende Tatsachen: 1. Das Auftreten von Bormineralien wie Turmalin 
und Axinit (CAMISASCA, 1941) und von wasserhaltigen Mineralien. 2. Der 
Reichtum an Pegmatiten sowie an Quarz- und Aplitgängen. 3. Das Auf- 
treten von Erzgängen und Erzimprägnationen. 4. Der ungewöhnlich 
hohe Kali- und Ba-Feldspat-Gehalt mancher Gesteine. 

Zu verschiedenen Zeiten der Faltungsphase intrudierten basische, 
teils lamprophyrische Gänge, welche in wechselndem Masse verformt 
und metamorphosiert wurden. Während die Lamprophyre wohl zur 
Ganggefolgschaft der subalpinen Granite gehören, dürften die weitaus 
vorherrschenden und stets metamorphen übrigen, dunklen Ganggesteine 
in genetischen Zusammenhang zu bringen sein mit den basischen In- 
trusionen der Ivreazone. 

Aus dem Studium der Mineralassoziationen und den feldgeologischen 
Beobachtungen lässt sich schliessen, dass die Metamorphose im unter- 
suchten Gebiet hauptsächlich einen regionalen Charakter trägt. 

Ein alpiner Einfluss auf die Gesteine ist nicht ausgeschlossen. Die 
Nachbarschaft der stark alpin umgeprägten Canavesezone macht es 
wahrscheinlich, dass die an Grünschieferfazies erinnernden Neubildungen 
von Teilen der Kinzigitzone und die Deformation vieler Marmore insu- 


brisch ist. 
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Zusammenfassung 


Die vorherzynischen Marmore und Kalksilikatfelse zwischen Ascona | 
und Candoglia finden sich in Form von schmalen, auskeilenden Zügen | 
oder Linsen innerhalb einer 200—300 m breiten Zone und sind in die || 
gleichaltrigen Paragesteine der Kinzigitzone konkordant eingeschaltet. || 

In Candoglia sind diese Gesteine am häufigsten und geben wertvolle || 
Hinweise über die Faltentektonik der Züge und der Kinzigitzone über- | 
haupt. : 

Die Gesteinstypen sind Kalzit-, Dolomit- und Silikatmarmore, de- | 
formierte Marmore und verschiedene Kalksilikatfelse. Sie enthalten so- | 
wohl konkordante Lagen als auch diskordante Gänge von Amphibolit. || 

Häufigste silikatische Gemengteile sind Diopsid, Strahlstein, Epidot | 
und basischer Plagioklas. Manche Vorkommen führen viel Baryt, der 
vorwiegend konkordante Lagen bildet. Dieses Mineral ist sedimentogenen || 
Ursprungs und lieferte das Ba für die Bildung von Ba-Feldspäten und | 
anderen seltenen Mineralien. Die Ba-Feldspäte weisen sehr wechselnde || 
Cn-Gehalte auf und sind hauptsächlich durch Hyalophan vertreten. 

Der Mineralreichtum ist der ursprünglichen, mannigfaltigen Zusam- 
mensetzung der Sedimente und der von bedeutender Stoffmobilisation 
begleiteten, in mehreren Phasen und bei verschiedenen Bedingungen 
erfolgten Metamorphose zuzuschreiben. 

Die Mineralassoziationen, das tektonische Bild und die in Marmor 
eingeschlossenen Nebengesteinsschollen lassen erkennen, dass herzynisch 
oder schon früher nach einer Dislokationsmetamorphose, welche die 
Karbonatgesteine verfaltete oder in Züge und Linsen zerlegte, eine weit- 
gehende Umkristallisation unter den Bedingungen der Pyroxengranulit- 
subfazies stattfand. Nachher erfolgte eine abgestufte, retrograde Meta- 
morphose, ohne dass ein physikalisch-chemisches Gleichgewicht erreicht 
wurde. Spättektonisch fand stellenweise längs der marmorführenden 
Zone eine starke Deformation statt, welche Mylonite und Ultramylonite 
erzeugte. Dabei herrschten die Bedingungen der Grünschieferfazies, 
welche mit hydrothermalen und pneumatolytischen Vorgängen verknüpft 
war und eventuell teilweise alpin ist. 


Riassunto 


I marmi, calcefiri ed hornfels calcari di etä preercinica fra Ascona e 
Candoglia si trovano sotto forma di stretti banchi e lenti in una zona di 
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200—300 m di spessore e sono racchiusi in concordanza nella zona gneis- 
sico-kinzigitica. 

Queste rocce sono più abbondanti vicino a Candoglia e danno qui 
preziose indicazioni per la tettonica di piega dei detti banchi e anche 
di tutta la zona kinzigitica. 

I marmi sono composti da calcite come anche, ma minormente da 
dolomite e passano a diversi calcefiri ed hornfels. Spesso contengono delle 
vene anfiboliche concordanti e discordanti. 

Abbondantissimi componenti silicatici sono il diopside, la grammatite- 
actinolite, l’epidoto e il plagioclasio basico. Alcuni affioramenti contengono 
baritina, la quale forma sopratutto delle intercalazioni concordanti. 
Questo minerale & di origine sedimentaria e forni il Ba per la formazione 
di feldispati di Ba e di altri silicati rari. I detti feldispati indicano un 
contenuto di Cn molto variabile e sono principalmente rappresentati da 
hyalofane. 

La ricchezza di minerali è dovuta alla varia composizione originaria 
delle rocce e al metamorfismo intenso, il quale era accompagnato da 
notevoli mobilizzazioni di sostanze e ciò avveniva in diversi stadi sotto 
diverse condizioni. 

Le associazioni di minerali, la struttura tettonica e le zolle di roccia 
adiacente chiuse nei marmi fanno riconoscere, che in una fase del piega- 
mento ercinico o anteriore, un metamorfismo di dislocazione ha piegato 
o spezzato le rocce carbonatiche in piccoli banchi e lenti. Dopo esse 
furono recristallizzate sotto le condizioni della subfacies del pirosseno- 
granulito. Più tardi aveva luogo un retrometamorfismo, senza ottenere 
un equilibrio fisico-chimico. Nell’ultimo stadio del tettonismo ebbe 
luogo localmente una forte deformazione, la quale produsse miloniti e 
ultramiloniti. In questo stadio dominavano le condizioni della facies 
degli scisti verdi, la quale fu legata a processi idrotermali e pneumatolitici. 
La suddetta facies può essere in parte di età alpina. 
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PHROTONABELNTESNVII 


Tafel I 
Hornblende-Strahlstein-Diopsidfels (dunkle Partien) von Klinozoisit und 
Skapolith durchtränkt oder aderartig durchsetzt. Anschliff. San Michele 
(2). 
Schwarzer Ultramylonitmarmor, der schlierig und gangartig rekristalli- 
sierte (weisse Partien). Anschliff. Val Sacro Monte (7). 


Tafel II 


Amphiboliteinschluss in Mylonitmarmor (m). Dunkel: Amphibolitkern, 
k = Kontaktzone; s = Skapolithsaum. Anschliff. Val Sacro Monte (7). 
Amphiboliteinschluss in Mylonitmarmor (m). Er ist weitgehend durch 
Kalksilikate (k) verdrängt. Anschliff. Val Sacro Monte (7). 


Tafel III 


Gestauchte Amphibolitlage. m = Mylonitmarmor; g = grauer, rekri- 
stallisierter Marmor; k = Kontaktzone aus trübem Feldspat und heller, 
rekristallisierter Hornblende. Anschliff. Oberste Valle di Bordei (10). 
Ultramylonitmarmor (schwarz) am Rand des mechanisch stark bean- 
spruchten und epidotisierten Spessartits. Anschliff. Niva (12). 


Tafel IV 


Gefältelte Kalksilikatlagen (k) und boudinierte bis zerrissene Amphi- 
bolitlage (dunkel). Der hellere Marmor (m) wurde dabei deformiert und 
hat sich plastisch verhalten. Rio Orasso (13). 
k = Kalksilikatlage (k) aus saurem, zoisitisiertem Plagioklas und aus 
Aggregaten von Aktinolith, Diopsid und Epidot (dunklere Partien); 
g = grauer, rekristallisierter Marmor; m = Mylonitmarmor. Anschliff. 
Nogeri (15). 

Tafel V 
d = Diopsidfels; s = Serpentinmarmor; das dunkle Band und die 
dunklen Flecken bestehen aus Serpentin. Anschliff. Nogeri (17). 
Tektonischer Kontakt Marmor-Biotitschiefer. Der Rand des Biotit- 
schiefers ist in Kalksilikatfels (k), bestehend aus Hornblende, Klino- 
zoisit, Titanit ete., umgewandelt. Anschliff. Alpe Marsciei (20). 


Tafel VI 
Die leicht gegen NW überkippte Synklinale der Cava Cornovo, Candoglia. 


Tafel VII 


Konkordante, gefältelte, boudinierte und zerrissene Amphibolitlage. 


Cava Cornovo, Candoglia. 
Diskordanter Aplitgang (a) im kleinen Marmorbruch (25) von Candoglia. 


Er durchschlägt eine Barytlage bei h, und hier hat sich reichlich Hyalo- 
phan gebildet. 
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Schweiz. Min. Petr. Mitt. TAFEL VIII 
Band 41, Heft 1, 1961 JEAN PAPAGEORGAKIS: Marmore und Kalksilikatfelso 
Zone Ivrea-Verbano zwischen Ascona und Candoglis 
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Schweizerische Geologische Gesellschaft 
Société Géologique Suisse 
Gegründet 1882 — Fondée en 1882 
Präsident: Prof. Dr. H. BADOUX, Laboratoire de Géologie, Palais de Rumine, 


Lausanne 
Jahresbeitrag: Persönliche Mitglieder Fr. 30.-, Cotisation annuelle: membres personnels fr. 
Studenten Fr. 22.50, Unpersönliche Mitglieder 30.-, etudiants fr. 22.50, membres imperson- 
Fr. 40.-. Einmaliger Beitrag für lebensläng- nels fr. 40.-. Cotisation unique pour les mem- 
liche Mitgliedschaft: Fr. 750.-. — Keine Auf- bres à vie: fr. 750.—.— Pas de finance d entrée. 
nahmegebühr. — Beitrittserklärungen sind an — Les inscriptions sont reçues par le président. 


den Präsidenten zu richten. 


Zeitschrift der Gesellschaft: — Publication périodique de la Société: 


Eclogæ geologica Helvetia 


Redaktor: Prof. Dr. W. NABHOLZ, Geologisches Institut der Universitàt, 
Sahlistr. 6, Bern 


Zwei Hefte pro Jahr, die den Mitgliedern der Deux fascicules par an, distribués gratuite- 


Gesellschaft gratis zugestellt werden. — Ein ment aux membres de la Société. — Les fasci- 
zelhefte sind käuflich beim Verlag Birkhäuser cules sont en vente chez l’éditeur Birkhäuser 
AG., Elisabethenstrasse 19, Basel, und in den S.A., Elisabethenstrasse 19, Bâle, et dans les 
Buchhandlungen. librairies. 


Mineralogische Tabellen 


Eine Klassifizierung der Mineralien auf kristallchemischer Grundlage mit einer 
Einführung in die Kristallchemie 


Von Dr. Hugo Strunz, Berlin 
3., bearbeitete Auflage 
VIII, 456 Seiten mit 68 Figuren im Text. Gr. 8°. Ganzleinen DM 34.—. 


Das Werk setzt sich zusammen aus einer Einführung in die Kristallchemie, die 
über allgemeine Definitionen und Grundgesetze sowie spezielle Kristallstrukturen 
unterrichtet, und aus dem eigentlichen Hauptteil, der Systematik der Mineralien 
auf kristallchemischer Grundlage. Erfaßt sind in diesem systematischen Teil 
ca. 2400 Mineralien (ca. 1520 Arten, ca. 400 Varietäten, ca. 280 Synonyma und 
ca. 200 ungenau definierte Spezies). Zu jedem Mineral werden Formel, Kristall- 
system und -klasse, Achsenverhältnis und — soweit bekannt — Gitterdaten 
angegeben. Die Originalarbeiten für alle Struktur- und Gitterdaten werden voll 
zitiert. 


Ein Register führt insgesamt ca. 6220 Mineralnamen, darunter auch solche, die 
inzwischen veraltet sind. 


Dieses handliche Nachschlagewerk ist sowohl für den Wissenschaftler als auch 
für den fortgeschrittenen Sammler bestimmt. 


Akademische Verlagsgesellschaft Geest & Portig K.-G., 
Leipzig 


Schweizerische Geotechnische Kommission 
Aus den Verôffentlichungen der Jahre 1956—1960 


F. de Quervain und V. Jenny. 2. Nachtrag zu Chemismus schweizerischer 
Gesteine. Mit tabellarischer Zusammenstellung der Gesteins- und Mine- — 
| ralanalysen von 1942—1955. 103 Seiten. 1956. Lief. 34 . een 
M. Griinenfelder : Petrographie des Roffnakristallins in Mittelbünden und 
| seine Eisenvererzung. 60 Seiten, 29 Textfiguren, 3 Tafeln. 1956. Lief. 35 12.— 
| H. Rothlisberger: Zur seismischen und petrographischen Charakterisierung 

_ einiger Molassegesteine, einschliesslich der Beschreibung von Methoden der — 

. Korngrössenbestimmung in Festmaterial. 91 Seiten, 31 Textfiguren, 1957. 


12.— 


Geophysik Nr. 1 CRE i Ne ea 

«A. Jäckli: Gegenwartsgeologie des bündnerischen Rheingebietes. Ein 

| Beitrag zur exogenen Dynamik alpiner Gebirgslandschaften. 136 Seiten, — 

64 Textfiguren, 6 Tafeln, 1957. PAGE. Os hax cee get . 25.— 


_ S. Steinemann: Experimentelle Untersuchungen zur Plastizität von Eis. 
| 72 Seiten, 91 Figuren, 1958. Hydrologie Nr. 10 . . - . . . . + : : - 16.— 
20. Friedenreich: Eine grossräumige Widerstandskartierung nordwestlich 
yon Zürich und ihre geologische Deutung. 47 Seiten, 22 Textfiguren, — = 
9 Karten, 1959. Geophysik Nr. 2 ..... . . . +. . . +: + + + + : 16.— 
K. Stucky: Die Eisen-Manganerze in der Trias des Val Ferrera. Liefg.37. _ 
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Schweizerische Geologische Kommission 
| Veròffentlichungen des Jahres 1960 


- Katalog der Publikationen der Schweizerischen Geologischen Kommission und 
der Schweizerischen Geotechnischen Kommission. 1960 


il Geologischer Atlas der Schweiz, 1:25 000 
Blatt 222-225 St. Gallen-Appenzell, 1949. Erläuterungen, 1960 . . Fr. 18.65 
Feuille Monthey, 1960. Notice explicative, TOGO Lt Ep 18.65 


Beitrige zur Geologischen Karte der Schweiz, Neue Folge 


| 108. Lieferung. W. J. Jongmans: Die Karbonflora der Schweiz. Mit 
- einem Beitrag von E. Ritter: Die Karbonvorkommen der Schweiz. 


97 S., 5 Texttafeln, 1 Photoatlas mit 58 Tafeln. 1960 . . . . . . > Fr. 40.— 
109. Lieferung. A. Schneider: Geologie des Gebietes von Siegfriedblatt 

| Porrentruy. 73 S., 13 Textfig., 2 Tabellen, 3 Tafeln. 1960 . . ... Fr. 15.— 
110. Lieferung. R. Tschopp: Geologie des Gebietes von Siegfriedblatt 
Miécourt (Berner Jura). 62 S.,9 Textfig., 3 Tafeln, 1960. . . . . - Fr. 15.— 
111. Lieferung. P. Diebold: Geologie des Gebietes von Siegfriedblatt 
Ocourt (Berner Jura). 60 S., 11 Textfig., 4 Tafeln, 1960 . 5 Fr. 16.— 
112. Lieferung. L. Hauber: Geologie des Tafel- und Faltenjura zwi- 

schen Reigoldswil und Eptingen (Kt. Baselland). 71 S., 12 Textfig. 

und 4 Tafeln, 1960 . . . . - TR Ni pese De Os 
Festschrift «Hundert Jahre Schweizerische Geologische Kommission, 1860 

bis 1960» IE yore 


Kommissionsverlag KÜMMERLY & FREY, Hallerstrasse 6-8, Ben 
Bestellungen können durch jede Buchhandlung aufgegeben werden 


| Stiftung „Vulkaninstitut: Immanuel! : Friedlaender 
Sitz: Mineralogisch- -Petrographisches Institut der Widgendssischen , Technische Hochschule 3 
Zürich. è TRE Mas > a 


Die Stiftung ,,Vulkaninstitut Immanuel A a ist ant e Wunsch aes Stifters Dr. I. 
Friedlaender in die Verwaltung eines Stiftungsrates übergegangen, der En 2. "Zi. Be olgt 
zusammensetzt: 


Prof. Dr. ©. Burri, Zürich, Präsident did Redaktor | aus 
-Prof. Dr. Ed. Wenk, Basel, Quästor FRA 
Dr. H. Bosshardt, Zürich, Aktuar 

Dr. R. A. Sonder, Olten, Beisitzer 

Dr. ©. Friedlaender, Halifax N. S;, Beisitzer ; 


An Stelle ‚der früheren „Zeitschrift ns und als deren Fortsetzung erscheinen. 
seit 1940 unter. ‚dem Titel : È i i 


Publikationen der Stiftung Valkaninstitut innen! Frie lande 


‘in zwangloser Folge Binzelabhandlungen aus dem Gebiete der Vulkanologie. ak 


- Bis jetzt sind erschienen: 


No. 1 R.v. Leyden: Der Vulkanlsmins des Goltes von Aegina und seine Be 
= ziehungen zur Tektonik. 151 p., 57 Fig. im Text und. XIV Tafeln 
0. wovon 3 Karten. Zürich 1940. Preis Fr. 7.50. RR 
No.2 R. A. Sonder: Studien über heiße Quellen und Tektonik in Ta 
132 p., 2 Fig. im Text und 13 Tafeln, wovon 3 Rare Zürich 1941 
‘Preis Fr. 7.50. ; 
No. 3 C. Burri und P. Niggli: Die jungen Eruptivgesteine des ee 
Orogens. I. Einleitung. Die Ophiolithe. Allgemeines über das Verhalten 
basischer Magmen. Berechnungsmethoden. 654 p., 6 Tafeln und ie Fi- 
guren im Text. 1945. Preis Fr. 30.—. 
No. 4 C. Burri und P. Niggli: Die jungen rapie des re 
Orogens II. Der Chemismus der postophiolithischen 1 ö 
206 p., 4 Fig. im Text und 3 Tafeln. 1949. Preis Fr. 10. _ 
No. 5 Chr. Amstutz: Geologie und Petrographie der Ergussgesteine im 
Verrucano des Glarner Freiberges. 149 p., 64 Fig. im Tea und auf ; 
12 Tafeln, sowie 2 Aufrisse. 1954. Preis Fr. 12.—. . 
No. 6 H. N. Davis: Die jungvulkanischen Gesteine von Aegina, ne 
und Poros und deren Stellung im Rahmen der Kykladenprovinz. 748, 
| 36 Fig.im Text und auf 3 Tafeln sowie 3 Karten. 1957. Preis Fr. 7.—. 
No.7 R. Jakob: Zur Petrographie von Vulcano, Vulcanello und Strodiboli 
(Aolische Inseln, Italien). 117 p., 40 ee im Text und 4 eb 1958. 

Preis Fr. 7.—. 
No. 8 K. Soldatos: Die jungen Vulkanite der cn Bhodopoden und 
ihre provinziellen Verhältnisse, Mit 34 Fig. u. 1 latta, (am 0 


Bestellungen werden durch den Kommissionsverlag Guggenbühl & Huber, Sehwelzen: à 
spiegel-Verlag, Zürich, Hirschengraben 20, sowie durch jede Buchhandlung entgegenge- 
nommen, 

Interessenten, die dem Verlage ihre Adresse mitteilen, werden. über neuerscheinende ; 
Bände der Serie auf dem laufenden gehalten. 

Von der „Zeitschrift für Vulkanologie sind noch eine große Zahl Save Hefte aut 
Lager und werden zu stark reduzierten Preisen abgegeben. Diesbezügliche Be 
sind an den Präsidenten des Stiftungsrates zu richten. = à 


